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RESUMEN 
 
La Península Staines esta ubicada en la Región de Magallanes, Chile, a 
unos 80 km al oeste de Puerto Natales. En la Península Staines e islas adyacentes 
occidentales afloran dos franjas de rocas pertenecientes al Batolito Surpatagónico. 
La franja oriental esta compuesta de granitos jurásicos que intruyen al Complejo 
Metamórfico Staines. La franja occidental se compone predominantemente de 
gabros y granitos subordinados. Asociaciones magmáticas bimodales son 
descritas, además, en el Complejo Ofiolítico Sarmiento, formado en Jurásico 
Superior sobre una zona de subducción. 
 En este trabajo se presentan por primera vez datos de campo, petrográficos 
y geoquímicos de rocas de la franja occidental,  con el propósito de indagar en un 
posible evento de magmatismo bimodal en la evolución temprana del batolito y su 
relación con el desarrollo del Complejo Ofiolítico Sarmiento. La franja occidental 
esta constituída por gabros, dioritas, tonalitas, granodioritas y granitos. Se reconoce 
la presencia de cumulados máficos entre los gabros. La geoquímica de roca total 
corrobora una distribución bimodal de litologías, representada por gabros, 
cuarzodioritas y dioritas con SiO2 < 55% y por granodioritas y granitos con SiO2 > 
70%. Cuerpos discretos de tonalitas son la excepción. Las rocas muestran un 
carácter transicional entre toleiítico y calcoalcalino. La geoquímica de elementos 
traza muestran claras anomalías de Nb, Ta, Ti y P, lo cual es característico de 
ambientes de subducción. 
Se destaca que los gabros y dioritas y asociaciones de granodioritas y 
granitos comparten similitudes petrográficas y geoquímicas con gabros y 
granitoides del Jurásico Superior-Cretácico Inferior descritos previamente en el 
Batolito Surpatagónico. Los gabros presentan hornblenda como mineral máfico 
principal, las granodioritas y granitos son leucocráticos con texturas vermiculares y 
se caracterizan por presentar trazas de allanita. Además, tanto rocas del batolito 
como basaltos del Complejo Ofiolítico Sarmiento presentan anomalías de Nb, Ta, Ti 
y P. La ubicación geográfica, la presencia de diques de granitos que cortan la franja 
occidental en su límite oriental, similitudes petrográficas y geoquímicas sugieren 
una probale edad jurásica para las rocas de la franja occidental. La tonalita 
analizada, si bien presenta una composición de ambiente de subducción, su 
relación de contacto en terreno sugiere que esta roca es más joven que la 
asociación bimodal. 
Se interpreta que la generación de magmas que da origen  a asociaciones 
bimodales de la franja occidental se formaron durante el adelgazamiento cortical 
que dio origen a la Cuenca Rocas Verdes. La acumulación de magmas basálticos 
en la corteza, cristalización de gabros y generación de cumulados máficos en el 
batolito indican la existencia de zonas con bajas tasas de extensión hacia el oeste 
de la cuenca marginal. 
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ABSTRACT 
 
The Staines Peninsula is located in the Magallanes Region, Chile, about 80 
km west of Puerto Natales. On the Peninsula Staines and adjacent western islands, 
two rock bands outcrop, belonging to the Surpatagónico Batholith. The eastern 
fringe is composed of Jurassic granites that intrude the Staines Metamorphic 
Complex. The western fringe is composed predominantly of subordinate gabros and 
granites. Bimodal magmatic associations are also described in the Sarmiento 
Ophiolitic Complex, formed in the Upper Jurassic over a subduction zone. 
 
In this work, field, petrographic and geochemical data of rocks from the 
western fringe are presented for the first time, with the purpose of investigating a 
possible event of bimodal magmatism in the early evolution of the batholith and its 
relationship with the development of the Sarmiento Ophiolitic Complex . The 
western fringe is constituted by gabros, diorites, tonalites, granodiorites and 
granites. The presence of mafic cumulated among the gabros is recognized. The 
total rock geochemistry corroborates a bimodal distribution of lithologies, 
represented by gabros, quartzodiorites and diorites with SiO2 <55% and by 
granodiorites and granites with SiO2> 70%. Discrete bodies of tonalites are the 
exception. The rocks show a transitional tendency between toleiitic and 
calcoalkaline. The geochemistry of trace elements show clear anomalies of Nb, Ta, 
Ti and P, which is characteristic of subduction environments.  
 
It is emphasized that the gabros and diorites and associations of 
granodiorites and granites share petrographic and geochemical similarities with 
gabros and granitoids of the Upper Jurassic-Early Cretaceous previously described 
in the Surpatagonic Batholith. The gabros present hornblende as the main mafic 
mineral, the granodiorites and granites are leucocratic with vermicular textures and 
are characterized by traces of allanite. In addition, both rocks of the batholith and 
basalts of the Sarmiento Ophiolithic Complex have anomalies of Nb, Ta, Ti and P. 
The geographic location, the presence of granite dikes that cutting western fringe in 
its eastern boundary, petrographic and geochemical similarities suggest a probale 
Jurassic age for the rocks of the western fringe. The analyzed tonalite, although it 
presents a composition of subduction environment, its contact relationship in the 
field suggests that this rock is younger than the bimodal association. 
 
It is interpreted that the generation of magmas that gives origin to bimodal 
associations of the western fringe were formed during the cortical thinning that gave 
rise to the Rocas Verdes basin. The accumulation of basaltic magmas in the crust, 
crystallization of gabros and generation of mafic cumulated in the batholith indicate 
the existence of areas with low rates of extension towards the west of the marginal 
basin. 
 
 
1 
 
1. INTRODUCCIÓN 
1.1. Formulación del estudio 
 
 
Los procesos que causan magmatismo bimodal han sido objeto de 
debate desde que este fue primeramente investigado hace 160 años (Bunsen et 
al., 1851). El magmatismo bimodal es reconocido en una variedad de ambientes 
tectónicos, pero no existe ningún consenso respecto a este (Bonnefoi et al., 
1995).  
 
Varios autores han postulado que el magmatismo bimodal esta 
generalmente relacionado a zonas de extensión, en donde eventualmente, se 
pueden formar cuencas de tras-arco y la generación de magma de composición 
máfica y félsica pueden ocurrir coetáneamente (Cluzel et al., 1991; Draper et 
al., 1991; Wever et al., 1991; Can Genc et al., 2010; Liao et al., 2011; Zhang et 
al., 2012). 
 
Avances recientes en termodinámica y modelamiento soportan lo 
anterior. Se podrían generar magmas félsicos por fusión cortical, durante la 
intrusión de magmas máficos, particularmente, en regiones con adelgazamiento 
cortical (Patchett et al.,1980, Annen et al., 2006). Por otro lado, la generación de 
los magmas máficos requiere la fusión de rocas ultramáficas del manto 
(lerzolitas). 
 
Un estudio reciente ha propuesto otra manera de formar magmatismo 
bimodal por Progresiva Inhibición de Asimilación Cortical (PICA) (Meade et al., 
2014). Este postula que eventos sucesivos de intrusiones máficas, rápidamente 
en la corteza, reducen la capacidad de generar fundido, agotando la fertilidad 
de la roca caja y volviendo progresivamente menos importante el efecto de la 
contaminación cortical, hasta el punto de que la corteza sea refractaria, por lo 
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cual, solo se podrá generar magma félsico por cristalización fraccionada o por la 
generación de un nuevo magma (Meade et al., 2014). 
 
En la Región de Magallanes, Chile, aflora el Complejo Ofiolítico 
Sarmiento en el extremo norte de la Cuenca de Rocas Verdes (Dalziel et al., 
1981). Este presenta un evento de magmatismo bimodal bien documentado en 
el Jurásico Superior, el cual se compone, en la parte inferior de la ofiolíta, por 
rocas ígneas máficas (gabros y basaltos) y plagiogranitos (Jurásico Superior) 
junto a granófiros (Calderón et al., 2007 a).  En este mismo período, un evento 
volcánico silícico voluminoso es representado por la Formación Tobífera, cuya 
depositación ha sido interpretada como syn-rift en la Cuenca de Rocas Verdes 
(Pankhurst et al., 2000) y, por lo tanto, también contemporáneo al Complejo 
Ofiolítico Sarmiento. Por lo anterior, se propone un evento de magmatismo 
bimodal para este período, el cual fue influenciado por la extensión continental y 
el posterior adelgazamiento cortical, permitiendo la generación de fundidos 
máficos (gabros y basaltos del Complejo Ofiolítico Sarmiento) y la fusión cortical 
por las sucesivas inyecciones de magma basáltico. La fusión cortical genera 
cámaras magmáticas, las cuales pueden dar lugar a la generación de 
intrusiones félsicas (granófiros) como también al volcanismo félsico voluminoso 
representado, en este caso, por la formación Tobífera al sur del Batolito y las 
Formaciones el Quemado e Ibáñez en el norte (Pankhurst et al., 2000, Calderón 
et al., 2007, Hervé et al., 2007). 
 
En las islas occidentales a la Península Staines (Batolito Surpatagónico), 
se ha observado una franja oriental compuesta principalmente de rocas 
plutónicas, específicamente granitoides de edad Jurásica Superior (ca. 152 Ma; 
Hervé et al., 2007) y una franja occidental, compuesta predominantemente por 
rocas máficas (gabros y dioritas) (Allen, 1982). Sin embargo, no existe un 
modelo geoquímico que sustente alguna relación petrogenética entre ambas 
composiciones. 
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Al sur del área de estudio, se obtuvo una edad para roca máfica (gabro) 
que fue datada por métodos de U-Pb en circones, arrojando una edad de 
cristalización también Jurásica Superior (Hervé et al., 2007). En consecuencia, 
se sugiere un proceso de magmatismo bimodal entre los granitos y gabros del 
Jurásicos Superior del Batolito Surpatagónico (Hervé et al., 2007). 
 
En este trabajo se abordará la posibilidad de un evento de magmatismo 
bimodal entre las rocas del Batolito que afloran en las islas occidentales de la 
Península Staines, y también, establecer una relación petrogenética de estas 
con Complejos Ofiolíticos, para así comprender la relevancia del magmatismo 
de subducción en un régimen extensional. 
 
1.2. Ubicación 
 
La Península Staines (ca. entre 51-52º Lat. S) se ubica en la Región de 
Magallanes, entre la isla Diego de Almagro y Puerto Natales. La distancia a 
Puerto Natales es de aproximadamente 80 km, mientras que a la isla Diego de 
Almagro es de unos 200 km. 
 
El área de estudio se encuentra en las islas adyacentes a la Península 
Staines, específicamente en la parte occidental, donde se recorrieron las islas 
en una trayectoria de norte a sur hasta la isla Carrington (Figura 1.1). 
 
 
1.3. Vías de acceso 
 
El acceso a la zona de estudio es una de las principales limitantes, ya 
que las únicas formas son por vía aérea (helicóptero) y vía marítima.  
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El trayecto más expedito, es llegar a Puerto Natales y desde acá 
embarcarse en dirección oeste a través del Golfo Almirante Montt (Figura 1.1), 
para luego navegar el Canal Sarmiento, el cual llega directamente a la 
Península Staines. 
 
 
1.4. Hipótesis 
 
Asociaciones de rocas intrusivas bimodales del Batolito Surpatagónico, 
fueron formadas en un ambiente de extensión cortical desarrollado en un 
sistema de subducción. 
 
 
1.5. Objetivos 
1.5.1. Objetivos Generales 
 
Establecer una relación petrogenética que explique la formación del 
componente máfico y félsico del Batolito Surpatagónico, y la posible relación de 
su componente máfico con asociaciones bimodales de complejos ofiolíticos. 
Para ello, se interpretarán datos físicos, mineralógicos y geoquímicos de las 
rocas ígneas intrusivas correspondientes al batolito expuesto en el extremo 
occidental de la Península Staines (51º - 52ºS) 
 
 
1.5.2. Objetivos Específicos 
 
1. Estudiar la mineralogía primaria y texturas de las rocas del presente 
estudio, con el fin de comprender el proceso de cristalización y 
posteriormente comparar con estudios anteriores 
 
2. Determinar las características geoquímicas de las rocas intrusivas que 
afloran en la Península Staines. 
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Figura 1. 1 Mapa de ubicación y vías de acceso del área de estudio. Figura a la izquierda corresponde al sur de Chile, donde se marca 
en gris la Región de Magallanes y la zona de estudio se encuentra encerrada en un rectángulo. La imagen de la derecha corresponde a 
un acercamiento del recuadro. Se observa con líneas punteadas el camino más efectivo desde Puerto Natales hasta la Península 
Staines.
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3. Determinar los posibles patrones de diferenciación y así, la serie 
magmática a la cual pertenecen. 
 
4. Determinar la fuente del (o los) magma(s). 
 
5. Correlacionar la génesis de asociaciones bimodales del Batolito 
Surpatagónico, con las rocas máficas complejos ofiolíticos considerando 
sus características petrográficas y geoquímicas. 
 
 
1.6. Metodología de trabajo 
1.6.1. Trabajo en terreno 
 
El trabajo en terreno se realizó entre los días 8 y 24 de julio del año 2016, 
en el marco del proyecto Fondecyt 1161818. Este fue encabezado por el Dr. 
Mauricio Calderón y el Dr. Cristóbal Ramírez junto a los memoristas; Rodrigo 
Castro, Daniela Bustamante, Matías García, Diego Rojo y Javiera Vera.  
  
1. Se realizó un viaje desde Santiago a Punta Arenas vía aérea el viernes 8 
de julio. 
 
2. Luego un viaje en vehículo desde el aeropuerto de Punta Arenas hasta 
Bahía Mansa (sur de Punta Arenas), donde se tomó una lancha llamada 
Mary paz II a cargo del capitán Hugo Cárdenas, el cual fue el hospedaje 
y transporte por los 14 días de navegación.  
 
3. El primer destino fue la Isla Diego de Almagro, a la cual se llegó el día 
martes 11 de Julio y en donde se trabajó hasta el día 17 de Julio.  
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4. El siguiente destino fue la Península Staines, a la cual se llegó a través 
del Estrecho Nelson, el día martes 19 de julio. 
 
5. El muestreo se realizo de norte a sur, a través del Canal Sarmiento, en 
las islas adyacentes a la Península Staines, terminando en la isla 
Carrington (Figura 1.2). Se realizaron 7 paradas en dos días (Figura 1.2), 
en donde se obtuvieron muestras de granitoides y rocas máficas. Para 
poder acceder a las zonas, se debía ir en zodiac desde el Mary paz II 
hasta el punto de muestreo. 
 
6. Al terminar cada día, se revisaban las libretas y se seleccionaban las 
muestras que serían estudiadas para petrología y/o geoquímica. 
 
7. Finalmente, el día miércoles 21 de julio, comenzó el camino a Puerto 
Natales, navegando a través del Canal Sarmiento para luego tomar el 
Golfo Almirante Montt (Figura 1.1). Una vez en el continente, se enviaron 
las muestras a través de Turbus a la Universidad Andrés Bello. 
 
8. Los investigadores y estudiantes tomaron un bus hasta el aeropuerto de 
Punta Arenas y finalmente el avión para regresar a Santiago. 
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Figura 1. 2 Mapa donde se ilustran los puntos donde se tomaron las muestras en las islas 
occidentales a la Península Staines. P1: FC1669, FC1670, FC1671, FC1672; P2: FC1673, 
FC1674, FC1675; 3: FC1676, FC1677, FC1678, FC1679, FC1680; 4: FC1681, FC1682; 5: 
FC1683, FC1684, FC1685; 6: FC1686, FC1687, FC1688, FC1689; 7: FC1690, FC1690(E). 
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1.6.2. Trabajo post-terreno 
 
1. Elaboración de informe de terreno, para comprender relaciones de corte 
entre los intrusivos y de esta forma escoger las muestras para realizar 
análisis geoquímicos. 
 
2. Elaboración de cortes transparentes (de las muestras seleccionadas en 
terreno) 
 
3. Preparación de muestras para geoquímica (chancado y pulverización) en 
los laboratorios de la Carrera de Geología de la Universidad Andrés 
Bello, a cargo de Daniela Pla. Luego estos fueron enviados para su 
análisis de geoquímica de roca total de elementos mayores y traza a 
Actlabs en Canadá. 
 
4. Se realizaron descripciones petrográficas, para ello se utilizaron 2 
microscopios, uno en el cual se describieron las muestras, Nikon Eclipse 
Lv100POL del laboratorio de petrografía de la Universidad Andrés Bello, 
ubicado en Sazie #2119, Santiago, y otro en el cual fueron tomadas las 
fotografías y en donde también se realizaron los últimos ajustes de cada 
descripción, este es un microscopio marca OLYMPUS y modelo BX51, el 
cual tiene incorporada una cámara fotográfica MICROIMAGING, 590CU 
5Mp. CCD; Modelo CD-5 y 2, ubicado en la sala de petrografía del 
Servicio Nacional de Geología y Minería, en Avenida Santa María # 
0104, Providencia, Santiago, a cargo de la geóloga Laura Varas. Las 
fotos se editaron con Adobe Photoshop CS6 Extended. Ver anexo 1. 
 
Las descripciones petrográficas permiten establecer la mineralogía y 
texturas de las rocas. De esta forma se podrá conocer el orden de 
cristalización de los minerales primarios y secundarios. 
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Es importante mencionar, que la distinción entre gabro, diorita y 
anortosita se realizó con los métodos disponibles y para las rocas que 
presentan plagioclasa en las cuales se pudiera aplicar el método de Michel 
Lévy. Para las rocas con los cristales adecuados, este método se realizó un 
mínimo de 5 cristales y así se estimó el porcentaje de anortita que podrían tener 
las plagioclasas, con esto se clasificó entre los tipos de rocas. Esto se realizó 
según lo presentado en la Tabla 1.1. 
 
Contenido de anortita en las plagioclasas. Tipo litológico. 
<An50 Diorita 
An50 - An90 Gabro  
> An90 Anortosita 
 
Tabla 1. 1 Contenido de anortita en plagioclasas para clasificación entre diorita, gabro y 
anortosita analizando secciones transparentes. 
 
 
5. Análisis de la geoquímica de elementos mayores y trazas de roca total. 
Se realizaron análisis a 9 muestras, los cuales fueron representadas en 
variados gráficos. 
 
 Con los elementos mayores, se realizarán diagramas de clasificación de 
rocas, diagramas para conocer la serie magmática (toleítica o 
calcoalcalina) a la cual pertenecen estas y también diagramas de 
variación Harker.  
 Con los elementos traza, se realizarán diagramas de discriminación 
tectónica, diagramas de ETR normalizados a condrito y diagramas 
multielementos normalizados a condrito y manto primitivo. Esto se realiza 
para conocer la geoquímica del o los magmas y también la posible fuente 
de este.  
 
 
11 
 
2. MARCO GEOLÓGICO 
2.1. Marco Geológico Regional 
 
El Batolito Patagónico se encuentra a lo largo de la costa occidental del 
sur de Sudamérica y es un producto característico de procesos de subducción 
en un margen continental activo (Hervé et al., 2007). Puede representar 
actividad magmática por más de 100 Ma en el mismo eje con respecto al 
margen continental, (Hervé et al., 2007) y compone la mayor parte de la 
Cordillera Principal, en las regiones XI y XII del sur de chile y parte de la 
Cordillera de la Costa en la Región de Aysén. Este se extiende a lo largo de los 
andes australes entre los 40ºS y 56ºS (Hervé et al., 2007) (Figura 2.1), y se 
caracteriza por ser uno de los más extensos del Mesozoico-Cenozoico, 
llegando a tener una longitud de 1500 km y amplitudes que varían entre los 50 
km y 120 km (Nelson et al., 1987). La mayoría de estas rocas pertenecen a la 
serie calcoalcalina y exhibe una amplia variedad de tipos litológicos y atributos 
geoquímicos (Pitcher et al., 1979). 
 
El Batolito Patagónico se divide en tres segmentos: el Batolito 
Norpatagónico (40°-47°S.), Batolito Surpatagónico (47°-53° S.) y el Batolito 
Fueguino (53°- 56°S.) (Hervé et al., 2007).  En su parte oriental, se presenta 
intruyendo al Complejo Metamórfico Andino Oriental y, unidades sedimentarias 
y volcánicas del Mesozoico. Mientras que, en su parte occidental, intruye al 
Complejo Metamórfico Chonos y Complejo Metamórfico Madre de Dios 
(Pankhurst y Hervé, 1994).  
 
El Batolito Surpatagónico se localiza en donde, en la actualidad, la Placa 
Antártica está siendo subductada bajo la Placa Sudamericana (Figura 2.1), pero 
esta configuración tectónica fue solo establecida en el Cenozoico Superior con 
la formación del punto triple de Chile (Hervé et al., 2007), donde colisiona la 
Placa Antártica y Placa de Nazca con la Dorsal de Chile (Bruce et al., 1991) 
(Figura 2.1).  
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La primera indicación de que los procesos de subducción fueron 
activados, es la acreción del terreno exótico Madres de Dios (Pérmico medio – 
Jurásico Inferior) desde el noroeste, sugiriendo que la subducción fue altamente 
oblicua al margen, alternativamente, una subducción plana podría haber 
desplazado el magmatismo hacia regiones más orientales (Hervé et al., 2007). 
 
La corteza en la que fue emplazado el Batolito se sometió a extensión 
regional durante el Jurásico Superior– Cretácico Inferior (Hervé et al., 2007), 
acompañado por un voluminoso volcanismo bimodal representado por las 
formaciones El Quemado e Ibáñez en el norte y la Formación Tobífera en el sur 
(Bruhn et al., 1978; Pankhurst et al., 2000). Se piensa que dicha extensión en la 
corteza separó el Batolito Surpatagónico formando la cuenca marginal de tras-
arco de Rocas Verdes (51ºS – 52ºS) (Bruhn y Dalziel, 1977), en la que se 
emplazaron complejos ofiolíticos, precedida o acompañada por erupciones 
riolíticas y la depositación de la Formación Tobífera (Calderón et al., 2007 a). El 
cierre de la cuenca y el emplazamiento tectónico de complejos ofiolíticos sobre 
el margen cratónico ocurrió en el Cretácico medio con la inversión de la cuenca, 
dejando al Complejo Sarmiento, la Formación Tobífera y la Formación Zapata 
como las principales unidades litoestratigráficas remanentes del piso oceánico 
de la Cuenca de Rocas Verdes (Calderón., 2007 a). 
 
La subducción fue probablemente continúa desde que se emplazó el 
Batolito Surpatagónico en el Jurásico Superior hasta la actualidad, pero los 
parámetros de subducción de la Placa de Nazca cambiaron en el tiempo (Pardo- 
Casas y Molnar, 1987; Somoza, 1998). La tasa de subducción también ha 
variado, al norte del punto triple, las tasas de subducción son aproximadamente 
de 9 cm/año, mientras que al sur son de 2 cm/año (Forsyth., 1975) provocando 
que en el presente, la actividad volcánica al sur del punto triple sea mínima 
comparada con la existente al norte (Stern et al., 1976). Pankhurst et al. (1999) 
plantea que en el Batolito Norpatagónico existe una relación entre las 
velocidades elevadas de subducción y plutonismo durante el Cenozoico. 
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Figura 2. 1 Mapa modificado de Hervé et al., 2007. Se muestra el Batolito Patagónico desde los 
40ºS hasta los 56ºS. Se observa la configuración tectónica actual y la zona de estudio al sur de 
este, representada en un recuadro rojo. 
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2.2. Marco Geológico Local  
2.2.1.  Complejos y Batolito (Pre Jurásico Superior –Neógeno) 
 
 
Complejo Staines 
 
El Complejo Staines está compuesto por rocas metamórficas 
polideformadas, que incluyen metareniscas y metapelitas, metacherts y rocas 
verdes, eruptivas (Allen et al., 1982) (Figura 2.3). Este se encuentra 
ampliamente expuesto al occidente de la Cordillera Sarmiento, estando intruido 
al oeste por el Batolito Surpatagónico, desarrollando zonas de metamorfismo de 
contacto (Allen et al., 1982). El complejo Staines consiste en cuatro litologías 
básicas:  
 
1. El primer tipo litologíco corresponde a metareniscas, limolitas y lutitas 
(Forsythe y Allen et al., 1980) siendo las más abundantes de todo el 
complejo. 
 
2. El segundo tipo es una alternancia de cuarcitas y argillitas. Dalziel et al., 
(1975) sugirió que las cuarcitas eran metacherts, lo que ha sido apoyado 
por autores posteriores (Forsythe y Allen et al., 1980; Allen et al., 1982). 
 
3. El tercer tipo está expuesto en el sureste de la Península Staines y al sur 
del Seno Unión, estas son llamadas rocas verdes, eruptivas y no 
contienen mineralogía primaria (Allen et al., 1982). Están compuestas en 
un 70- 80% de actinolita fibrosa, acompañadas de cuarzo, feldespato y 
clorita (Allen et al., 1982). 
 
4. El cuarto tipo litológico corresponde a areniscas macizas y son 
afloramiento que se encuentran cercanos a Seno Unión. 
 
Debido a la ausencia de fósiles en el Complejo Staines, poco se puede 
decir de su edad (Allen et al., 1982). Considerando sus relaciones estructurales 
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y estratigráficas, en el área estudiada, se puede ver que este complejo es 
anterior al Batolito Patagónico (Jurásico Superior) y a la Formación Tobífera 
(Jurásico Superior), ya que en el sector oriental se observa una fuerte 
discordancia angular que los separa (Allen et al., 1982).  Por lo tanto, se 
considera Pre-Jurásico Superior. 
 
Complejo Sarmiento 
 
El Complejo Sarmiento es uno de los afloramientos mayores y más 
septentrionales de una franja de rocas máficas (Allen et al., 1982) y es el 
remanente de piso oceánico más al norte de la Cuenca de Rocas Verdes 
(Dalziel et al., 1974) (Figura 2.3). Representa la porción superior de una 
secuencia ofiolítica, que no contiene rocas ultramáficas, normalmente presentes 
en este tipo de asociaciones, debido, presumiblemente, a la falta de niveles de 
afloramiento suficientemente profundos (Allen et al., 1982). 
 
Un trabajo reciente de Calderón et al., 2007 a propone tres litologías  
diferentes para el Complejo Sarmiento:  
 
1. Una capa extrusiva máfica: Expuesta a lo largo de la Cordillera 
Sarmiento. Está compuesta por una sucesión subhorizontal de basaltos 
almohadillados y masivos, brechas almohadilladas e intercalación 
restringida a chert con radiolarios y limolitas. 
 
2. Una capa extrusiva máfica-félsica: Expuesta a lo largo de la Península 
Taraba e Isla Young (Figura 2.3), consiste principalmente de sucesiones 
de basaltos almohadillados con intercalaciones de tobas silíceas y 
hialoclastitas. Esta sucesión es cortada por diques métricos de dacítas y 
riolítas. Además, incluye un cinturón de rocas metaígneas con una 
foliación vertical con tendencia NNW en la cual se presenta mineralogía 
metamórfica; Para las rocas máficas, los minerales son; Actinolita, 
cuarzo, plagioclasa, clorita y titanita, para las rocas félsicas, la 
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mineralogía consta de; Clorita, epidota, titanita, cuarzo, feldespato con 
menor mica blanca. 
 
3. Una capa intrusiva máfica-félsica: Expuesta entre la tendencia este -  
oeste de Seno Lolos, Seno Encuentros y el extremo norte de Seno 
Benavente (Figura 2.3). Consiste en roca porfírica rica en cuarzo y 
plagioclasa con textura granofírica (granófiros), caracterizados por 
presentar allanita. Estos son intruidos por un enjambre de complejos de 
diques subverticales N-S de metagabros. También se observan diques 
de plagiogranito y en la base de esta capa afloran sills y diques 
gabróicos anfibolitizados. 
 
 Stern et al., 1992 propone el siguiente orden para la ofiolíta (Figura 2.2):  
 
• Los 500 a 800 metros inferiores del afloramiento, están formados por las 
unidades plutónicas de la ofiolíta, incluyendo gabros máficos y dioritas, 
como también plagiogranitos leucocraticos y granófiros (Figura 2.2). 
 
• El plagiogranito en la ofiolíta ocurre intruyendo el complejo de diques o 
como un dique intruyendo estas mismas. Esta marca el contacto entre la 
unidad plutónica inferior de la ofiolíta y el complejo de diques, además, 
grada hacia abajo a través de limites difusos en trondhjemitas, dioritas y 
gabros (Figura 2.2). 
 
• La porción superior de esta sección consiste del complejo de diques, que 
grada hacia arriba a lavas almohadilladas y brechas (Figura 2.2). 
 
Para la generación de estas rocas, se ha interpretado que el desarrollo 
de la Cuenca de Rocas Verdes probablemente involucra periodos de tasa de 
expansión variable que favorecen, ya sea, la extrusión de grandes volúmenes 
de roca basáltica o el emplazamiento y evolución de cámaras de magmas axial 
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(Calderón et al., 2007 a).  El modelo conceptual para magmatismo bimodal, en 
la evolución tectónica temprana del Complejo Sarmiento, requiere una cámara 
magmática en corteza superior, formada por inyecciones basálticas continuas 
de reservorios mantélicos (Calderón et al., 2007). La acumulación de magmas 
máficos activó la anatexia cortical, segregación y acumulación de fundido 
silícico con composición isotópica de la corteza (Calderón et al., 2007). Los 
granófiros cristalizaron en zonas tectónicas relativamente quietas, mientras que 
diques dacíticos intruyen por caminos con deformación frágil (Calderón et al., 
2007). Esto se soporta con datos isotópicos, los granofíros tienen eNd entre -5 y 
-5,5 y los diques dacíticos tienen valores entre -3 y -4, lo que excluye su 
cristalización solo por procesos de cristalización fraccionada (Calderón et al., 
2007). Un pulso renovado de extensión y extrusión de magmas máficos es 
representado por el complejo de diques de gabros de grano fino, plagiogranito y 
flujos basálticos en la capa extrusiva máfica (Calderón et al., 2007 a), estos 
diques son caracterizados por sus valores de Nd entre +1 y +2. Subsecuentes 
porciones gabroicas remanentes de la corteza ofiolítica sufrieron metamorfismo 
hidrotermal y anatexia durante estos episodios de intensivo flujo magmático del 
manto (Calderón et al., 2007 a). 
 
Las edades de estas rocas han sido postuladas por Stern et al., 1992 y 
por Calderón et al., 2007 a. Las trondjhemitas tienen edades de 147+- 10 Ma, 
con métodos U-Pb en circones (Stern et al., 1992). Los plagiogranitos tienen 
edades de 150 Ma, también con método de U-Pb en circones y las rocas 
máficas tienen edades de enfriamiento metamórfico de 141-137 Ma, las cuales 
se obtuvieron con geocronología de Ar/Ar en anfíbolas (Calderón et al., 2007 a). 
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Batolito Surpatagónico 
 
El Batolito Surpatagónico aflora entre los 47º - 53º S, dominan las rocas 
con signatura calcoalcalina y variados tipos litológicos, desde granito hasta 
gabros, con abundante tonalita y menos granodiorita y diorita. 
 
Diversos estudios geoquímicos y petrogenéticos han sido realizados en 
el Batolito Surpatagónico para comprender el magmatismo y régimen tectónico 
imperante durante su emplazamiento (Bruhn y Dalziel et al., 1977; Bruhn et al., 
1978; Pitcher et al., 1979; Nelson et al., 1987; Bruce et al., 1991). Las rocas del 
Batolito Surpatagónico exhiben una amplia variedad de tipos de rocas y 
atributos geoquímicos (Pitcher et al., 1979), por ello se plantea la participación 
de diversos magmas y por ende una problemática para comprender su historia 
de cristalización (Jurásico tardío - Neógeno) (Bruce et al., 1991). 
 
Estudios anteriores de Bruce et al., 1991 y Hervé et al., 2007 han 
propuesto diversos mecanismos para la generación de las rocas del Batolito 
Surpatagónico y como ha sido interpretado está a partir de estudios 
geoquímicos y petrográficos. A escala regional, el Batolito Surpatagónico, 
presenta un registro plutónico episódico que se desarrolla a los 165 Ma y 
finaliza a los 11 Ma, registrando un peak de actividad entre los 120 y 70 Ma 
(Bruce et al., 1991). Este peak se correlaciona directamente con la expansión 
mundial de la corteza oceánica y con las tasas de orogenia Andina en el 
Cretácico, sugiriendo que existe una fuerte relación entre la tasa de subducción, 
producción de magma y orogénesis (Bruce et al., 1991; Suárez y De La Cruz, 
2001). Sin embargo, Hervé et al. (2007) explica que la idea del peak magmático 
no se sostiene con los nuevos datos U-Pb en circones, las diferencias entre las 
edades de circones de Hervé et al. (2007) y las edades K/Ar de Bruce et al. 
(1991) se pueden explicar por la restricción geográfica de las muestras de 
Bruce et al. (1991), y también, por que las edades K/Ar son propensas a ser 
perturbadas y por ello indicar edades de enfriamiento en lugar de edades de 
cristalización ígnea. Además, las edades K/Ar y Ar/Ar pueden estar 
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influenciadas por la evolución tectónica compresiva del Cretácico medio, lo que 
pudo haber causado exhumación y enfriamiento parcial del Batolito 
Surpatagónico (Hervé et al., 2007).  
 
En el Batolito Surpatagónico existe una tendencia regional de disminuir la 
razón isotópica de Sr radiogénico en relación al tiempo (Bruce et al., 1991; 
Hervé et al., 2007). Es decir, las rocas más viejas muestran mayor razón de 
Sr/Sr que las más jóvenes. Bruce et al. (1991) propone un modelo de inflación 
magmática, en donde los pulsos magmáticos se emplazan principalmente en el 
eje del batolito generando una aislación física entre los plutónes más jóvenes y 
las paredes de la roca de caja más radiogénica, esto causaría que las rocas 
jóvenes tengan bajas razones de Sr al no ser contaminadas por la roca caja. En 
cambio, Hervé et al. (2007) propone que los cambios de la composición del 
magma en el tiempo son el resultado de cambios episódicos en las condiciones 
tectónicas, lo que afectarían la tasa de generación de magmas y por ello la 
capacidad de formar grandes cámaras magmáticas, donde se desarrollaría una 
homogenización isotópica entre magmas derivados del manto y de la corteza 
continental. 
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Figura 2. 2 Pseudoestratigrafía del Complejo Ofiolítico Sarmiento tomada de Stern et al., 1979. 
Muestra la relación de los intrusivos de diques máficos y plagiogranitos. 
 
 
2.2.2. Unidades Litoestratigráficas (Jurásico Superior – 
Cretácico Inferior). 
 
 
Formación Tobífera 
 
Sobreyaciendo, en discordancia al Complejo Staines se presenta una 
unidad compuesta principalmente de rocas volcánicas félsicas y 
volcanoclásticas (Allen et al., 1982). Esta formación está muy extendida, tanto 
en la superficie como en la subsuperficie, en la parte austral de América del sur 
(Allen et al., 1982) (Figura 2.3). 
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Los principales afloramientos de la Formación Tobífera, en el área de la 
Cordillera Sarmiento, aparecen en dos franjas (Allen et al., 1982). La franja 
oriental consiste en una compleja estructura anticlinal, en cambio, la occidental 
aflora limitada por fallas (Allen et al., 1982) (Figura 2.3). Además, la Formación 
Tobífera se presenta en la porción intrusiva del Complejo Sarmiento, en forma 
de xenolitos (Allen et al., 1982). 
 
En el área de la Cordillera Sarmiento, una sección completa de la 
Formación Tobífera, desde su contacto basal con el Complejo Staines hasta su 
contacto superior con la Formación Zapata que la sobreyace, se presenta solo 
al este del Fiordo Encuentros (Allen et al., 1982) (Figura 2.3). Los efectos de 
una intensa deformación no permiten establecer una estimación confiable de la 
potencia de esta formación, pero si muestran un espesor mínimo de 1000 m 
(Allen et al., 1982).  
 
Al este de la Península Staines y en la costa este de Seno Yuseff, la 
base de la Formación Tobífera está marcada por la presencia local de una 
brecha basal gruesa, compuesta en gran medida por roca polideformada del 
Complejo Staines (Allen et al., 1982). 
 
Este cinturón tiene una amplitud kilométrica con tendencia N – S de 
rocas piroclásticas silícicas deformadas con horizontes de tamaño métrico de 
limolitas cuarcifereas, también deformadas. Este cinturón es intruido por sills de 
amplitud métrica, tendencia N – S (Calderón et al., 2007 a). Tobas de lapilli de 
cristales riolítica son dominantes en la parte superior de la sucesión. 
Fragmentos líticos menores de roca metasedimentaria y rocas porfíricas son 
constituyentes comunes en estas rocas piroclásticas mostrando bandas 
estilolíticas y clivaje anastomosado indicando recristalización dinámica 
(Calderón et al., 2007 a). 
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Edades de cristalización para rocas de la Formación Tobífera son de 172 
Ma (Pankhurst et al., 2000) sin embargo, estas no son consistentes con edades 
dadas por asociaciones de biofacies (Fuenzalida & Covacevich et al., 1988), 
tanto de rocas sedimentarias que recubre el complejo máfico y depósitos 
intercalados con rocas piroclásticas silícicas (Calderón et al., 2007). Por ello, 
edades de U- Pb en circones en una toba de lapilli de cristales arroja nuevas 
edades para esta formación de 148 Ma y 142 Ma. 
 
Finalmente, las brechas basales de la Formación Tobífera, se interpretan 
como sedimentos syn-rift a lo largo de los límites de falla dentro de los 
metasedimentos Paleozoicos. 
 
 
Formación Zapata 
 
Tanto el Complejo Sarmiento como la Formación Tobífera, están 
cubiertos, en concordancia, por sedimentos oscuros finamente estratificados 
correspondientes a la Formación Zapata (Katz et al., 1963) (Figura 2.3). Esta 
formación se extiende más hacia el este, hasta llegar a su localidad típica en 
Puesto Zapata (Katz et al., 1963). Está compuesta por limolitas con 
intercalaciones de arenisca y grauvacas con fósiles de ammonite, belemnite y 
chert con radiolarios (Fuenzalida & Covacevich et al., 1988). 
 
La Formación Zapata se presenta en tres franjas norte – sur, observadas 
en el área de la Cordillera Sarmiento (Allen et al., 1982).  
 
1. La franja oriental se extiende al este del anticlinal donde también se 
deposito la Formación Tobífera (Allen et al., 1982).  
 
2. La franja central se presenta justo el oeste de esta estructura mayor, 
separando los afloramientos de la Formación Tobífera de aquellos del 
Complejo Sarmiento (Allen et al., 1982) (Figura 2.3). En lugares donde la 
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deformación no es muy intensa, se puede ver a la Formación Zapata 
cubriendo, en concordancia, a la Formación Tobífera, en ambos flancos 
del anticlinal, pese a que, localmente, las intercalaciones máficas 
existentes dentro de la parte superior de la Formación Tobífera den como 
resultado que la Formación Zapata este en contacto con rocas máficas, 
en vez de estarlo con volcanitas silíceas (Allen et al., 1982). En el límite 
occidental, se observa una falla inversa de gran ángulo con inclinación al 
oeste, que yuxtapone diferentes niveles del Complejo Sarmiento sobre 
las rocas de la Formación Zapata (Allen et al., 1982) (Figura 2.3). 
 
3. La más occidental de las franjas consiste en una serie discontinua de 
exposiciones, en y al oeste de la Cordillera Sarmiento (Allen et al., 1982). 
En Península Taraba, se observa cubriendo, en concordancia, los 
extrusivos del Complejo Sarmiento. 
 
El contenido fósil encontrado en la capa superior de esta formación, 
específicamente de Berriasella y Inoceruntil del Berriasiano (140 Ma) 
(Fuenzalida & Covacevich et al., 1988), permite restringir su edad de 
depositación al Cretácico Inferior, sin embargo, estas también fueron datadas. 
Se obtuvieron edades de una arenisca del miembro superior de la Formación 
Zapata con método U-Pb en circones, entre las diversas edades que arrojo, las 
de 132 Ma y 143 Ma entregan una edad de depositación máxima, sugiriendo un 
periodo mínimo de 25 Ma para la formación de la Cuenca de Rocas Verdes. 
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Figura 2. 3  Mapa Geológico del área de estudio modificado de Allen et al., 1982. Se observa; 
el Batolito Surpatagónico, Complejo Staines, Complejo Sarmiento y las formaciones Tobífera y 
Zapata. Se agregaron edades obtenidas en estudios anteriores. 152 Ma: Para un granito (Herve 
et al., 2007); 149 Ma: Para un plagiogranito (Calderón et al., 2007) y 142 Ma: Para una toba de 
lapilli (Calderón et al., 2007). Además, se agregan los puntos de muestreo; 1: FC1669, FC1670, 
FC1671, FC1672; 2: FC1673, FC1674, FC1675; 3: FC1676, FC1677, FC1678, FC1679, 
FC1680; 4: FC1681, FC1682; 5: FC1683, FC1684, FC1685; 6: FC1686, FC1687, FC1688, 
FC1689; 7: FC1690, FC1690(E). 
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2.3. Evolución Geodinámica  
2.3.1.  Evolución Geodinámica Regional 
 
 
Durante el Paleozoico Sudamérica, África y Antártica eran parte de 
Gondwana, actualmente hay muy pocos afloramientos paleozoicos y 
precámbricos, por lo cual se hace difícil reconstruir la historia evolutiva de la 
región para dicho periodo. Sin embargo, existe evidencia de un episodio de 
acortamiento que permitió el plegamiento de las rocas del basamento (Ramos, 
1989; Kraemer, 1993; Coutand et al., 1999). Se ha sugerido la acreción de 
terrenos alóctonos durante el Paleozoico (Kranck, 1932; Dalziel y Elliot, 1973; 
Ramos 1988). 
 
En el Jurásico Medio – Superior, ocurrió un proceso de extensión 
continental y de volcanismo silíceo asociado a procesos de anatexia, lo que se 
asocia a la génesis de la Formación Tobífera, Formación el Quemado y 
Formación Ibañez (Bruhn et al, 1978). Esta extensión estaría asociada a la 
fragmentación sufrida por el supercontinente de Gondwana en este periodo 
(Bruhn & Dalziel, 1977; Pankhurst et al, 2000). 
 
La extensión habría ocurrido en un sistema de fosa – arco volcánico – 
cuenca marginal de tras-arco en el Jurásico Superior – Cretácico Inferior 
(Cuenca de Rocas Verdes). En la cuenca se encuentran rocas ígneas de fondo 
oceánico, las cuales son sobreyacidas por rocas sedimentarias depositadas en 
ambientes de abanico submarino (Suárez et al, 1985). La presencia de rocas 
con afinidades oceánicas hace pensar en una gran extensión, lo cual se 
confirma con datos obtenidos por Stern & de Wit (2003), quienes plantean una 
extensión en la zona de aproximadamente 100 km.  
 
La Cuenca marginal de Rocas Verdes sufre una inversión tectónica bajo 
un régimen transpresional que comienza en el Cretácico Medio (Cunningham, 
1993). Además, hay colisión del arco volcánico con el continente, resultando en 
acortamiento y metamorfismo regional (Orogenia Andina) durante el Cretácico 
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Medio – Superior (Nelson et al., 1980; Dalziel et al., 1985). 
 
Posteriormente, en el Cretácico Superior – Terciario, ocurre el desarrollo 
de la faja plegada y corrida de vergencia este (Wilson, 1991) y la cuenca de 
antepaís asociada, conocida como la cuenca de Magallanes. Se observa 
volcanismo calco-alcalino en un sistema de arco magmático (Suárez et al, 
1985). 
 
Finalmente, hay un fallamiento regional de cizalle, mayoritariamente 
fallas sinestrales asociadas al reacomodo entre las placas Sudamericana y 
Scotia y el desarrollo del Oroclino Patagónico (Cunningham, 1993), y la 
separación de la Antártica de América del Sur austral, desde el Cretácico Tardío 
hasta el presente (Winslow, 1982). 
 
2.3.2. Evolución Geodinámica Local 
 
Una serie de estudios se han realizado en el Complejo Sarmiento para 
comprender la evolución geodinámica del sector, ya que el momento, el 
ambiente cinemático y la geodinámica del emplazamiento tectónico de la 
ofiolíta, permanece pobremente restringido (Allen, 1982; Calderón et al., 2005; 
Galaz et al., 2005; Hervé et al., 2007). 
Para comprender lo anterior, se realizó un estudio en el canal de las 
montañas, una depresión estrecha a lo largo de la cual uno o más fallas 
inversas NNW-SSE son inferidas, este separa la Cordillera Sarmiento de la 
Cordillera Riesco en el este (Galaz et al., 2005). La zona de cizalle del canal de 
las montañas (CMSZ), andes patagónicos sur (51-52°S), es un cinturón 
milonítico de bajo grado generado de protolíto ignimbrítico félsico, pelítico y 
basáltico de la Cuenca de Rocas Verdes (Calderón et al.,2012) 
Bandas cizalladas y rocas plutónicas e hipabisales dentro de la faja 
plegada y corrida proveen un registro de la evolución tectónica y emplazamiento 
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de la ofiolíta durante el cierre de cuenca en la orogénesis andina (Calderón et 
al.,2012). 
Restricciones de condiciones de presión-temperatura calculadas en 
pseudosecciones, son probablemente asociados a gradiente geotermal bajo 
(10-18 °C/Km), indicando que el evento de cizalle principal en el CMSZ posee 
condiciones de presión-temperatura similar a la documentada en un ambiente 
de subducción. Este evento deformacional, registra una fase de cabalgamiento 
al continente durante el cierre de la Cuenca de Rocas Verdes (Calderón et 
al.,2012). 
La edad de cristalización U-Pb en circones de rocas ígneas, proveen un 
límite de edad superior de 78-81 Ma en la fase de deformación principal de 
obducción de la ofiolíta. Este plutonismo, dentro del Complejo Sarmiento, fue 
sincrónico con un evento termal regional en el Cretácico tardío (94-70 Ma) 
(Calderón et al.,2012), este evento fue evidenciado por edades K-Ar las cuales 
entregaron edades de rejuvenecimiento isotópico (Rapalini et al., 2008). 
Además, Rapalini et al., (2008), sugieren que el Complejo Ofiolítico 
Sarmiento, fue levantado, pero también rotado a lo largo de una o más fallas 
inversas de alto ángulo durante el acortamiento andino. Para ello, un primer 
estudio paleomagnético del Complejo Ofiolítico Sarmiento se llevó a cabo en el 
remanente norte de suelo oceánico de la CRV (Rapalini et al., 2008) ya que, el 
paleomagnetismo, es una herramienta muy poderosa para reconstruir la 
evolución cinemática de un oroclino en el espacio y tiempo (Morrison & 
Anderson et al., 1998).  
 
La mayoría de las rocas estudiadas del Complejo Ofiolítico Sarmiento 
son portadoras de magnetización remanente post-plegamiento, la cual, fue 
adquirida por pequeñas cantidades de magnetita formada durante un evento 
metamórfico sobreimpuesto, en etapas finales, luego del cierre de la Cuenca de 
Rocas Verdes en el Cretácico tardío (Rapalini et al., 2007). 
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Figura 2. 4 Interpretación de una sección W-E propuesta del Complejo 
Ofiolítico Sarmiento con inclinación al oeste debido a la inversión de 
fallas normales lístricas. Tomado de Rapalini et al., 2007. 
Se obtuvo una importante anomalía en la declinación, la cual, es idéntica 
a la encontrada en la Fm. El Quemado expuesta al noreste, en el lado 
argentino. Esto lleva a especular, un solo proceso tectónico que produjo una 
idéntica rotación contra las agujas del reloj en una escala de pocos km ya sea 
como un único cuerpo rígido o como rotación de un sistema de bloques 
pequeños (Rapalini et al., 2007). 
 
Calderón et al., 2005 a descrito un par de fallas inversas de alto ángulo 
N-S a NNW-SSE inclinadas al oeste y limitando con el afloramiento del 
Complejo Ofiolitico Sarmiento al oeste y la Cordillera Sarmiento al este, es 
probable que el bloque del Complejo Ofiolitico Sarmiento fuera rígidamente 
levantado a lo largo de una o más fallas inversas de alto ángulo durante el 
acortamiento andino. Estas son probables fallas normales lístricas desarrolladas 
en etapas tempranas de la formación de la Cuenca de Rocas Verdes, 
reactivadas con el desplazamiento inverso durante el orógeno andino (Figura 
2.4). En este modelo, un evento compresional puede fácilmente producir 
rotación del bloque alzado alrededor o cercano al eje horizontal paralelo al 
rumbo de la falla (Figura 2.4) (Rapalini et al., 2007). 
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3. RESULTADOS 
 
3.1. Petrografía 
3.1.1. Generalidades 
 
 
 
En la primera parte de este capítulo, se muestran fotografías de los 
afloramientos estudiados en terreno correspondientes a algunas de las 
muestras en las cuales se realizaron estudios petrográficos de lámina delgada y 
también estudios geoquímicos. 
 
En la figura 3.1 a y b, se observa el contacto entre dos cuerpos 
relativamente voluminosos, una tonalita y un granito. En el contacto se muestra 
cómo se generan microvetillas posiblemente desde el granito hacia la tonalita, 
sugiriendo que este último es más joven. Además, un dique de gabro de olivino 
corta a ambas litologías, siendo este más joven que ambas. 
 
En las figuras 3.1 c y d, se presenta un afloramiento con dos tipos 
litológicos que muestran estructuras de “mingling” entre ambas componentes, 
sugiriendo que su cristalización fue relativamente simultánea. 
 
En las figuras 3.1 e y f, se muestra algo parecido a las figuras anteriores. 
En este caso también son granodioritas, pero el componente máfico 
corresponde a un gabro de hornblenda. 
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Tonalita (FC1673) 
Granito (FC1674) 
 
Granito 
(FC1674) 
 
Tonalita 
(FC1673) 
Gabro 
 (FC1675) 
A 
B 
C D 
E
+
F 
Granodiorita (FC1682) 
Qz-diorita (FC1681) 
Qz-diorita 
(FC1681) 
Granodiorita (FC1682) 
Gabro (FC1685) 
Granodiorita (FC1684) 
Granodiorita (FC1684) 
Gabro (FC1685) 
Figura 3. 1 Se presentan fotografías de afloramientos de algunas de las rocas en las cuales se realizó 
petrografía de lámina delgada y también geoquímica de roca total. 
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En el presente capítulo además se exponen los resultados del estudio 
petrográfico realizado en 23 muestras del Batolito Surpatagónico que aflora en 
la Península Staines (51-52°S) (Tabla 3.1). Para esto se realizaron secciones 
delgadas de cada una de las muestras y se estudiaron en el microscopio de luz 
transmitida. Las descripciones petrográficas detalladas de cada una de las 
secciones delgadas se encuentran en el Anexo 1: Petrografía, el cual se agrega 
solo en formato digital. 
 
Las rocas estudiadas corresponden a intrusivos formados en una amplia 
variedad de temperatura, por lo que constan de una variedad de tipos litológicos 
y, por lo tanto, de mineralogía primaria.  
 
De las 23 muestras se distinguen (Tabla 3.1).: 
 6 son gabros (5 faneríticos y 1 dique afanítico) 
 6 son dioritas (2 faneríticas y 4 diques; 1 afanítico y 3 porfírico) 
 1 dique andesítico porfírico.   
 2 cuarzo-diorita (todos faneríticos) 
 1 tonalita (fanerítica) 
 4 son granodioritas (todos faneríticos) 
 3 son granitos (todos faneríticos) 
 
A continuación, se realizará la descripción de cada tipo de roca según las 
descripciones realizadas 
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Muestra Litología Unidad Latitud Longitud 
FC1669. Gabro de piroxeno. SPB 51°34´8.7´´ 73°57´6.4´´ 
FC1670. Dique diorítico de piroxeno. SPB 51°34´8.7´´ 73°57´6.4´´ 
FC1671. Gabro de piroxeno. SPB. 51°34´8.7´´ 73°57´6.4´´ 
FC1672. Granito de biotita (veta pegmatítica). SPB 51°34´8.7´´ 73°57´6.4´´ 
FC1673. Tonalita de piroxeno. SPB 51°35´4.3´´ 73°57´54.6´´ 
FC1674. Granito de biotita. SPB 51°35´4.3´´ 73°57´54.6´´ 
FC1675. Dique Microgabro (diabasa) de olivinio. SPB 51°35´4.3´´ 73°57´54.6´´ 
FC1676. Gabro de hornblenda. SPB 51°41´10.6´´ 73°55´59.3´´ 
FC1677. Dique andesítico. SPB 51°41´10.6´´ 73°55´59.3´´ 
FC1678. Diorita porfírica de hornblenda (dique). SPB 51°41´10.6´´ 73°55´59.3´´ 
FC1679. 
Dique diorítico porfírico de clinopiroxeno 
(dique). SPB 51°41´10.6´´ 73°55´59.3´´ 
FC1680. Diorita porfírica de hornblenda (dique). SPB 51°41´10.6´´ 73°55´59.3´´ 
FC1681. 
Cuarzo-Diorita de hornblenda y 
ortopiroxeno. SPB 51°43´50.6´´ 73°52´20.8´´ 
FC1682. Granodiorita de biotita. SPB 51°43´50.6´´ 73°52´20.8´´ 
FC1683. Diorita porfírica de hornblenda y piroxeno. SPB 51°43´54.6´´ 73°52´30.3´´ 
FC1684. Granodiorita de biotita. SPB 51°43´54.6´´ 73°52´30.3´´ 
FC1685. Gabro de piroxeno y hornblenda. SPB 51°43´54.6´´ 73°52´30.3´´ 
FC1686. Diorita de hornblenda. SPB 51°48´46.6´´ 73°47´27.7´´ 
FC1687. Gabro de hornblenda. SPB 51°48´46.6´´ 73°47´27.7´´ 
FC1688. Granito de biotita. SPB 51°48´46.6´´ 73°47´27.7´´ 
FC1689. Cuarzo-diorita de hornblenda. SPB 51°48´46.6´´ 73°47´27.7´´ 
FC1690. Granodiorita de biotita. SPB 51°48´43.8´´ 73°47´26.3´´ 
FC1690(E ). Granodiorita de hornblenda y biotita. SPB 51°48´43.8´´ 73°47´26.3´´ 
Tabla 3. 1 Tabla donde se resumen las muestras consideradas en este trabajo. Se indica 
litología, unidad, latitud y longitud de cada una de las 23 muestras 
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Gabros  
 
Estas rocas son holocristalinas e inequigranulares con textura fanerítica. 
La mineralogía primaria consiste en plagioclasa, clinopiroxeno, ortopiroxeno y 
hornblenda para la mayoría de las muestras. Hay una roca que corresponde a 
un dique con textura afanítica y posee olivinos, ortopiroxeno y clinopiroxeno 
como minerales máficos. 
 
Las texturas de estas rocas son en su mayoría texturas poikilíticas, 
dadas en su mayoría por inclusiones de cristales de plagioclasa en los cristales 
de minerales máficos. En ocasiones se observan texturas ofíticas y subofíticas, 
las cuales son características de las diabasas. Además, los procesos 
tardiomagmáticos están presentes y quedan evidenciados por los reemplazos 
de piroxeno y hornblenda por actinolita en condiciones subsolidus. 
 
Los cristales de plagioclasa se presentan euhedrales a subhedrales, 
siempre con macla polisintética y de la periclina, siendo esta ultima la más 
importante. La macla Carlsbad se presenta en todos los gabros excepto en una 
muestra. Los tamaños de estos cristales varían desde los 0.4 mm hasta los 6 
mm, mientras que el dique de gabro de olivino presenta cristales de plagioclasa 
más pequeños, estos llegan hasta 1 mm. Las plagioclasas se suelen ver 
afectadas por minerales de alteración como la sericita (en todos los casos) y 
también por calcita, clorita y menor cantidad de ceolitas. 
 
Los cristales de piroxeno se presentan como clinopiroxeno y 
ortopiroxeno, con este último siendo más abundante. Se observan con formas 
subhedrales a anhedrales, en ocasiones con maclas múltiples y simples y con 
tamaños entre 0.5 a 2.5 mm para el ortopiroxeno, mientras que el clinopiroxeno 
llega hasta los 0.7, en la roca con textura afanítica, estos poseen tamaños más 
finos, hasta los 0.5 mm aprox. En la mayoría de los gabros, este mineral se 
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presenta reemplazado por uralita (hornblenda o actinolita) (Figura 3.2 b y c) y 
en solo una muestra se observa reemplazado por biotita (biotitización), también 
se puede ver reemplazado por minerales de alteración como clorita y esmectita.  
 
Los cristales de hornblenda se presentan en su mayoría con formas 
anhedrales, llegando en ocasiones a ser subhedrales, sus tamaños varían entre 
0.2 mm y 2 mm, en ocasiones siendo de 0.7 mm únicamente. En la mayoría de 
las muestras se presenta como uralita, el cual reemplaza a ortopiroxeno y 
clinopiroxeno en momentos finales de la cristalización total de la roca, en una 
sola muestra se presenta como el único mineral ferromagnesiano, pero en esa 
ocasión se encuentra reemplazado por actinolita tardiomagmática. En algunas 
muestras, se observa con leve alteración a clorita.  
 
Los cristales de olivino se encuentran en solo una muestra de gabros y 
se presentan como cristales, en su mayoría, anhedrales que tienen tamaños 
que no superan los 0,2 mm, se observan fracturados y cuando se presentan 
más frescos contienen vetillas rellenas con clorita y limolitas, en la mayoría de 
los casos, se observan completamente reemplazados a iddingsita o clorofasita 
(Figura 3.2 c y d) generando que solo se observe el pseudomorfo. 
 
Como es de esperar, estas rocas no poseen mineralogía accesoria 
observable al microscopio de luz transmitida, excepto una muestra en la que 
hay <1% de circones (FC1685). En cuanto a los minerales opacos, se 
presentan en todos los gabros y su abundancia está en rangos de 1% y 2%. 
 
Las texturas que se observan en los gabros aparte de la fanerítica y 
afanítica, son texturas poikilíticas, con sus variedades ofíticas y subofíticas. En 
el caso de la textura poikilítica, esta se puede ver en cristales de plagioclasa 
con inclusiones de hornblenda, y también, en cristales de hornblenda con 
inclusiones de plagioclasas, de todas formas, estas son más evidentes en 
dioritas que en gabros. Las texturas ofíticas y subofíticas, se dan en los cristales 
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de piroxenos con inclusiones de plagioclasas y son las más frecuentes en estas 
rocas (FC1669, FC1671, FC1675) (Figura 3.2 a y b).  
 
 
 
Figura 3. 2 Se presentan fotomicrografías de los cortes pertenecientes a gabros (FC1669: A, B, 
C, D y FC1673: E, F). Las imágenes a la izquierda son a luz polarizada plana y las de la 
derecha a nicoles cruzados. En las fotografías A y B se observa un cristal de ortopiroxeno con 
inclusiones de plagioclasas, generando textura ofítica, en C y D hay un cristal de piroxeno 
alterado por actinolita tardiomagmática y en la figura E y F se puede ver un pseudomorfo de un 
cristal de olivino alterado a clorofasita. 
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Dioritas  
 
Rocas holocristalinas e inequigranulares, poseen textura afanítica, 
fanerítica y porfírica. Cuatro de estas rocas corresponden a diques (FC1670, 
FC1678, FC1679 y FC1680). La mineralogía primaria consta de, plagioclasa, 
clinopiroxeno, ortopiroxeno y hornblenda en prácticamente todas las muestras y 
biotita y menor cuarzo en una menor cantidad de rocas, específicamente, el 
cuarzo se observa solo en una muestra en una cantidad menor al 5%. Existen 3 
muestras con importante alteración, en las cuales, los minerales máficos solo se 
aprecian como pseudomorfos.  
 
Las texturas de estas rocas son en su mayoría poikilíticas, y junto a 
estas, se evidencian procesos de uralitización y biotitización. En una muestra se 
puede observar cuarzo con bordes embahiados. 
 
Para los diques dioriticos porfiricos, los fenocristales de plagioclasa 
tienen tamaños entre 1 mm y 3,7 mm aprox y no superan el 6 % del total de la 
muestra, los cristales de plagioclasa poseen tamaños desde menores a 0,2 mm 
hasta 0,5 mm aprox. Dentro de las muestras con texturas porfírica, existen 3 
con intensa alteración (FC1678-FC1679-FC1680), la cual corresponde a 
sericita, calcita, actinolita y epidota evidenciando procesos de saussuritización, 
esta alteración se presenta tanto en fenocristales como en la masa fundamental 
siendo muy pervasiva en toda la muestra. En la otra muestra con textura 
porfírica, la alteración se restringe a ser leve de arcillas. 
 
En las dioritas fanerítica y afanítica, los cristales de plagioclasa poseen 
forma euhedral a subhedral, se logra observar maclado polisintético y Carlsbad 
dominante, mientras que el maclado según la ley de la periclina es más 
restringido. La zonación también es una característica importante en las 
dioritas. En general, las muestras poseen alteración a sericita y en ocasiones 
calcita y epidota evidenciando procesos de saussuritización. 
 
37 
 
Para las dioritas porfíricas, los fenocristales de hornblenda tienen 
tamaños entre 0,7 y 3 mm aprox y los cristales varían entre tamaños menores a 
0,2 mm y 0,5 mm. En las 3 rocas mencionadas anteriormente, estos cristales se 
presentan muy alterados y en ocasiones solo como pseudomorfo, los minerales 
de alteración corresponden a calcita, clorita, epidota y actinolita y biotita 
tardiomagmática, evidenciando procesos de uralitización y biotitización 
respectivamente. En estas rocas también se observa cómo estos cristales se 
formaron en los últimos momentos de la cristalización, ya que presentan formas 
muy anhedrales y siempre con núcleos de piroxenos. La otra roca con textura 
porfírica presentan hornblenda un poco más fresca, pero también con núcleos 
de piroxenos. 
 
En las dioritas fanerítica y afanítica, los cristales de hornblenda se 
presentan con formas anhedrales a subhedrales y con tamaños entre 0,4 mm y 
2,7 mm aprox, en solo una roca no se observaron cristales de piroxeno. En 
ocasiones se puede observar con leve alteración a clorita. 
 
Para las dioritas porfírica, los fenocristales de piroxenos tienen tamaños 
de 0.7 mm, en una roca se presenta un fenocristal de ortopiroxeno con tamaño 
de 2 mm, estos fenocristales no sobrepasan el 3 % de la roca a la cual 
pertenecen. Los cristales tienen tamaños entre 0,2 mm y 0,4 mm aprox, en las 3 
rocas mencionadas anteriormente, estos cristales solo se presentan como 
pseudomorfos reemplazados completamente a calcita, clorita, epidota, cuarzo y 
biotita y actinolita tardiomagmática, se presume que son piroxenos por su 
importante alteración a biotita, uralita, y carbonatos la cual es característica de 
piroxenos cálcicos como la augita (Figura 3.3 c y d). En la otra roca porfírica, se 
observa evidenciando procesos de uralitización y como inclusiones en cristales 
de hornblenda. 
 
En las dioritas fanerítica y afanítica, los cristales de piroxenos tienen 
tamaños entre menores 0,2 mm y 0,5 mm aprox y se puede observar con 
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maclado simple y múltiple junto con clivajes bien marcados. En la mayoría de 
los casos están siendo reemplazados por uralita (hornblenda o actinolita), por lo 
que es poco probable que exista como un mineral completamente fresco en las 
rocas de este estudio (Figura 3.3 e y f).  
 
La biotita solo se observa en dos de las muestras correspondientes a 
dioritas. Estas presentan tamaños entre 0.5 mm y 2 mm y en una de ellas se 
observan con importante alteración a clorita y prehnita generando, que, en 
ocasiones solo se observe el pseudomorfo de este mineral y en la otra muestra, 
generan biotitización en las hornblendas (Figura 3.3 g y h). 
 
El cuarzo como mineral primario, también solo se observa en una de las 
muestras que corresponden a diorita, este se presenta como fenocristales que 
no superan el 2 % de abundancia en la roca. Su tamaño es de 
aproximadamente 1,5 mm. 
 
Estas rocas si cuentan con mineralogía accesoria, la cual corresponde a 
circones y apatito, en todos los casos son hasta un 1% de abundancia en 
comparación con la mineralogía total. En cuanto a los minerales opacos, se 
presentan en todas las dioritas y es donde son más abundantes llegando a 4%. 
 
Las texturas de estas rocas son mayoritariamente poikilíticas, y están 
compuestas por fenocristales y cristales de plagioclasa con inclusiones de 
hornblenda (Figura 3.3 i y j) y también, por fenocristales y cristales de 
hornblenda con abundantes inclusiones de plagioclasas (Figura 3.3 a y b), estas 
son las más características y repetidas en estas rocas. Además, se observan 
texturas de reemplazo en prácticamente todas las muestras, los piroxenos se 
presentan siempre reemplazados por uralita (Figura 3.3 e y f) y en ocasiones 
por biotita y la hornblenda, en ocasiones, se ven reemplazadas por actinolita 
tardiomagmática y biotita (Figura 3.3 g y h). Exclusivamente en una muestra, se 
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observan fenocristales de cuarzo con texturas de bordes embahiados o de 
reabsorción. 
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Dique Andesítico  
 
En este estudio, solo una roca pertenece a esta clasificación. Esta es 
holocristalina e inequigranular de textura porfírica, con importante alteración, se 
compone por cristales de plagioclasa y cuarzo como mineralogía primaria. La 
mineralogía secundaria afecta de forma muy pervasiva la roca y está 
compuesta por arcillas, calcita, clorita y micas blancas. 
 
Figura 3. 3 Se presentan fotomicrografías de los cortes correspondientes a dioritas (FC1686: A 
y B, FC1679: C y D, FC1683: E, F, G, H, I y J). Las imágenes a la izquierda son a luz polarizada 
plana y las de la derecha a nicoles cruzados. En las fotografías A y B se puede observar un 
gran cristal de hornblenda con abundantes inclusiones de plagioclasa generando texturas 
poikilíticas. En C y D se observa un posible pseudomorfo de piroxeno reemplazado por calcita, 
cuarzo, epidota, y clorita. En las imágenes E y F se observan cristales de piroxenos 
reemplazado por hornblenda, mostrando procesos de uralitización y en las imágenes G y H se 
observa este mismos procesos, pero aparte, biotitización sobreimpuesta. Finalmente, en las 
imágenes I y J, hay un cristal de plagioclasa con abundantes inclusiones de hornblenda, 
generando textura poikilítica. 
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Los fenocristales de plagioclasa presentan tamaños que varían entre 0,5 
mm y 2,5 mm, estos exhiben formas euhedrales a subhedrales y contienen 
maclas Carlsbad, polisintética y periclina. Los cristales de plagioclasa poseen 
tamaños menores a 0,2 mm y es difícil reconocerlos en la roca ya que, tanto los 
fenocristales como los cristales se presentan intensamente alterados por 
mineralogía secundaria correspondiente a sericita, micas blancas y calcita. 
 
Los fenocristales de cuarzo poseen tamaños entre 0,5 mm y 1mm y 
exhiben formas subhedrales a anhedrales. Estos no se observan alterados por 
mineralogía secundaria. Los cristales de cuarzo, que se encuentran en la masa 
fundamental, son escasos, y tampoco presentan alteración evidente.  
 
Esta muestra no contiene mineralogía accesoria. En cuanto a los 
minerales opacos, estos se presentan con abundancia inferior al 1%. 
 
No se logran observar otras texturas debido a la alteración de la roca.   
 
 
Cuarzo-diorita 
 
En este estudio, dos rocas pertenecen a esta clasificación. Estas se 
caracterizan por ser holocristalina e inequigranular con textura fanerítica. Su 
mineralogía primaria se compone por, plagioclasa, cuarzo, menor feldespato 
potásico y hornblenda y menor ortopiroxeno. Los cristales de plagioclasa son 
los más susceptibles a ser alterados, sin embargo, los cristales de hornblenda 
también poseen leve alteración. La mineralogía secundaria está compuesta por 
arcillas, epidota, zoisita. 
 
Las texturas poikilíticas en cuarzo, plagioclasa y hornblenda son 
comunes.  
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Los cristales de plagioclasa presentan tamaños entre 0,2 y 3,5 mm, y se 
caracterizan por tener forma euhedral a anhedral con presencia de maclas 
polisintéticas, Carlsbad y periclina. La mineralogía secundaria que afecta a este 
mineral está compuesta por arcillas, actinolita, epidota y zoisita, evidenciando 
procesos de saussuritización, en particular la alteración a arcillas se presenta se 
manera central en el cristal. En ocasiones se observan escasas inclusiones de 
hornblenda y además presentan zonación. 
 
Los cristales de cuarzo presentan tamaños entre 0,2 mm y 3 mm y 
exhiben formas anhedrales. Estos no presentan mineralogía secundaria que los 
afecte de forma importante. 
 
La hornblenda presenta tamaños que varían entre 0,2 mm y 3,5 mm y 
exhiben forma anhedral a subhedral. Los minerales secundarios que afectan a 
este mineral son menores cantidades de epidota, zoisita y actinolita 
tardiomagmática.  
 
El ortopiroxeno alcanza tamaños de hasta 1mm y se presentan 
euhedrales a subhedrale. No se observa evidente reemplazo por anfíbola 
tardiomagmática y tampoco minerales de alteración.  
 
No se observa presencia de mineralogía accesoria. En cuanto a los 
minerales opacos, estos se presentan con 1% de abundancia. 
 
La textura de esta roca es poikilítica, la cual está compuesta por cristales 
de cuarzo poikilíticos con inclusiones de plagioclasa, piroxeno (Figura 3.4 c y d) 
y hornblenda. También se pueden ver cristales de hornblenda poikilíticos con 
abundantes inclusiones de plagioclasas (Figura 3.4 a y b) y también cristales de 
plagioclasa con inclusiones de hornblenda y cuarzo (Figura 3.4 e). 
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 Figura 3. 4 Se presentan fotografías de las rocas correspondientes a Cuarzo-diorita (FC1681: D 
y C, FC1689: A, B, E). Las imágenes A y C son a luz polarizada plana y las de la derecha y E 
son a nicoles cruzados. En las imágenes A y B se observan cristales poikilíticos de hornblenda 
con abundantes inclusiones de plagioclasa. En C y D se encuentra un cristal de cuarzo con 
inclusiones de piroxeno. En la fotografía E, hay un cristal de plagioclasa poikilítico con 
inclusiones de cristales de cuarzo. 
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Tonalita 
 
En este estudio, solo una roca pertenece a esta clasificación. Esta se 
caracteriza por ser holocristalina e inequigranular con textura fanerítica, su 
mineralogía primaria se compone por cristales de plagioclasa, cuarzo, 
ortopiroxeno, clinopiroxeno y biotita. Esta roca presenta muy pocos minerales 
de alteración y afectan en cantidades muy leves a los minerales, estos 
corresponden a clorita, arcillas y micas blancas. 
 
Las texturas poikilíticas en plagioclasa y ortopiroxeno son comunes y 
también hay presencia de textura ofítica.  
Los cristales de plagioclasas presentan tamaños que varían entre 0,2 
mm y 4 mm, exhihben formas, en su mayoría, euhedrales, con maclas 
polisintéticas y periclina. Los minerales de alteración afectan de forma leve a 
este mineral, estos corresponden a arcillas, mica blanca y clorita, todos con 
abundancia de hasta 1 %. 
 
Los cristales de cuarzo poseen tamaños desde 0,2 mm a 3,5 mm y 
exhiben formas subhedrales a anhedrales. Los minerales de alteración no 
afectan evidentemente a los cristales de cuarzo. 
 
El ortopiroxeno presenta tamaños entre 0,2 mm y 0,4 mm y predominan 
en abundancia en comparación con los clinopiroxenos, los cuales poseen 
tamaños de 0,3 mm, ambos se observan con formas subhedral a anhedral. Los 
minerales secundarios no afectan a los cristales de piroxeno, y tampoco se 
observa presencia de mineralogía tardiomagmática.  
 
La biotita es poco abundante llegando a estar en cantidades inferiores a 
5%. Estas presentan tamaños de 0,3 mm y exhiben formas subhedrales a 
anhedrales. Se observan con alteración a clorita. 
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La mineralogía accesoria de esta roca corresponde a cantidades de 
hasta un 1% de apatito y circones. En cuanto a los minerales opacos, estos 
tienen una abundancia importante de 3%. 
 
Las texturas que se observan son poikilíticas, generadas por cristales de 
plagioclasa poikilíticos con inclusiones de plagioclasa y piroxeno. También se 
observan cristales de piroxeno, con inclusiones de otros piroxenos generando la 
misma textura (Figura 3.5 c y d) y con inclusiones de plagioclasa, produciendo 
textura ofítica (Figura 3.5 a y b).  
 
 
Figura 3. 5 Se presentan fotografías del corte correspondiente a tonalita (FC673). Las 
imágenes a la izquierda son a luz polarizada plana y las de la derecha a nicoles cruzados. En 
las figuras A y B se observan cristales de plagioclasa como inclusiones en ortopiroxeno, 
generando textura ofítica. En las imágenes C y D, se observan cristales de piroxeno poikilíticos 
con inclusiones de piroxeno 
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Granodiorita 
 
Roca holocristalina, inequigranular con textura fanerítica. Estas rocas se 
componen por una mineralogía muy similar, todas contienen plagioclasa, 
cuarzo, feldespato potásico, biotita y hornblenda. La mineralogía secundaria 
también es muy similar, estos corresponden a clorita, sericita, prehnita y mica 
blanca. 
 
Las texturas que presentan estas rocas son en su mayoría poikilítica. En 
todas las muestras de esta roca se observa cuarzo poikilítico y en algunas se 
observa textura pertítica en los feldespatos potásicos.  
 
Los cristales de plagioclasa presentan tamaños que varían entre 0,4 mm 
y 5 mm, estos poseen zonación y exhiben, en su mayoría, formas euhedrales 
llegando a ser subhedrales, además, presentan maclas polisintéticas, Carlsbad 
y según la ley de la periclina. Los minerales de alteración que afectan este 
mineral son variables, pero siempre hay presencia moderada a leve de sericita 
y en ocasiones, calcita, clorita y epidota evidenciando procesos de 
saussuritización.  
 
Los cristales de cuarzo presentan tamaños que varían entre 0,2 mm y 3,5 
mm, estos presentan formas subhedrales a anhedrales en todas las muestras, y 
no contienen mineralogía de alteración que los afecte. En todas las rocas 
granodioríticas estudiadas, estos cristales se presentan poikilítico. 
 
Los cristales de feldespato potásico son de menor abundancia que los de 
cuarzo y plagioclasas, estos poseen tamaños que varían entre 0,5 mm y 2,5 
mm y exhiben formas subhedrales a anhedrales. Se presenta siempre con 
alteración a arcilla, con intensidad moderada a leve. 
 
Los cristales de hornblenda poseen tamaños entre 0,3 mm y 3,5 mm, 
estos presentan formas subhedrales mayormente y en ocasiones formas 
47 
 
anhedrales. Los minerales de alteración los afectan con intensidad leve y 
corresponden a clorita y epidota ocasional. 
 
Los cristales de biotita poseen tamaños entre 0,2 mm y 3,5 mm y en 
algunas muestras, el tamaño se mantiene en los 0,7 mm. Exhiben formas 
mayormente subhedrales y solo en ocasiones anhedrales, la alteración es 
característica a clorita y prehnita, llegando a ser muy pervasiva en algunos 
cristales, generando que solo se observe el pseudomorfo. 
 
Hay presencia de mineralogía accesoria en dos muestras de las 
estudiadas, esta corresponde a circones los cuales no sobrepasan 1%. En 
cuanto a los minerales opacos, estos están ausentes en una muestra de 
granodiorita y, en las otras, su abundancia es inferior al 1%. 
 
Las texturas de estas rocas se caracterizan por ser poikilíticas, con 
abundancia de cristales de cuarzo poikilítico en todas las muestras 
correspondientes a granodiorita, estos poseen inclusiones de plagioclasa y 
hornblenda. Además, se observan cristales de plagioclasas con inclusiones de 
hornblenda y también cristales de hornblenda y biotita con inclusiones de 
plagioclasa (Figura 3.6 a, b, c y d). En un corte se aprecia textura pertítica en 
feldespato potásico.  
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Granitos 
 
Rocas holocristalinas e inequigranulares con textura fanerítica. Su 
mineralogía primaria consta de cuarzo, plagioclasa, feldespato potásico y biotita 
para todas las rocas clasificadas como granito, en ocasiones, es posible 
observar menor cantidad de hornblenda, pero, aun así, la cantidad de minerales 
ferromagnesianos de estas rocas no supera el 12% y en algunas rocas es 
inferior al 5%. La mineralogía de alteración afecta mayormente a las 
plagioclasas y biotitas y moderadamente a los feldespatos potásicos, esta 
consta de arcillas, epidota, clorita, prehnita y menor zoisita y mica blanca.  
 Figura 3. 6 Se presentan fotografías de rocas pertenecientes de granodiorita (FC1690 (E)). Las 
imágenes a la izquierda son a luz polarizada plana y las de la derecha a nicoles cruzados. En 
las imágenes A y B, se observa un cristal de biotita poikilítico con abundantes inclusiones de 
plagioclasa, mientras que, en C y B, se muestra la misma textura anterior, pero compuesta por 
hornblenda poikilítica con inclusiones de plagioclasa. 
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Las texturas más comunes son las poikilíticas, en cristales de cuarzo y 
menormente de feldespato potásico y también la textura pertítica.  
 
Los cristales de plagioclasa tienen tamaños que varían entre los 0,3 mm 
y 4 mm, se presentan con formas euhedrales a subhedrales y con maclas, 
dentro de las cuales, la polisintética es las más observada, mientras que la 
Carlsbad y de la periclina son menos abundantes, los cristales con presencia de 
zonación son recurrentes. Este mineral se caracteriza por ser fácilmente 
alterado, por ello siempre presenta cantidad de sericita moderada a leva y 
clorita, epidota, zoisita y mica blanca más restringida. Cuando hay presencia de 
epidota, evidencian procesos de saussuritización. 
 
Los cristales de cuarzo tienen tamaños entre 0,2 mm y 12 mm. Estos se 
caracterizan por sus formas anhedrales a subhedrales y por no presentar 
alteración a minerales secundarios, en ocasiones, se observan con inclusiones 
de circones. 
 
El feldespatos potásicos presenta tamaños entre 0,2 mm y 6,5 mm, estos 
poseen formas subhedrales y menormente anhedrales, es muy común ver en 
todas las rocas, excepto en una, maclas tartan evidenciando importante 
presencia de microclina. Este mineral, al igual que la plagioclasa, es fácilmente 
alterado a minerales de arcilla, en ocasiones, se logra reconocer la presencia 
de esmectita. 
 
La biotita es el mineral ferromagnesiano que se encuentra presente en 
todos los granitos de este estudio. Este posee tamaños entre 0,2 mm y 4 mm y 
exhibe formas subhedrales a euhedrales ocasionales. Los minerales de 
alteración afectan importantemente a este mineral, estos son prehnita y clorita 
con menores cantidades de epidota, generando que en ocasiones solo se 
observe el pseudomorfo del cristal (Figura 3.7 e y f). Algunos se observan con 
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inclusiones de cuarzo y circones y es común que este acompañando a allanita 
(Figura 3.7 a y b).  
 
Los cristales de hornblenda se presentan en la mitad de muestras de 
granitos estudiados y no sobrepasan el 5 %. Estos poseen tamaños entre los 
0,5 mm y 2,7 mm aprox y exhiben formas subhedrales a anhedrales, en 
ocasiones, presentan leve alteración a clorita y epidota y también inclusiones de 
cristales de plagioclasa.  
 
En estas rocas se observa más abundancia de minerales accesorio que 
en las otras pertenecientes a este estudio. En todas las muestras se observa 
presencia de circones que no sobrepasan el 1 % y también de allanita, las 
cuales, tampoco sobrepasan el 1 % (esta se presenta en todos los granitos 
excepto en uno) (Figura 3.7 a y b), otro mineral que esta presenta en solo una 
roca es titanita con porcentajes inferiores al 1%. En cuanto a los minerales 
opacos, estos están ausentes en una muestra de granito y, en las otras, su 
abundancia es inferior al 1%. 
 
Las texturas de estas rocas son poikilíticas en cristales de cuarzo 
mayormente, los cuales, presentan inclusiones de plagioclasa y biotita, también 
hay menor cantidad de feldespato potásico poikilítico, con inclusiones de 
microclina y cuarzo. En algunos cristales de feldespato potásico en observable 
la textura pertítica (Figura 3.7 a y b).  
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Figura 3. 7 Se presentan fotografías de las rocas pertenecientes a granitos (FC1688: A y B, 
FC1674: A y B, FC1672: E y F). Las imágenes a la izquierda son a luz polarizada plana, 
excepto por la imagen A que es a nicoles cruzados, y las de la derecha a nicoles cruzados En A 
se observa textura pertítica en feldespato potásico y en B se puede ver textura vermicular en un 
cristal de cuarzo. En C y D se muestra un cristal de allanita acompañado de uno de biotita. En E 
y F se ve un cristal de biotita alterado a prehnita y epidota. 
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3.2.  Geoquímica de roca total 
 
 En este trabajo se realizaron análisis de elementos mayores y traza para 
un total de 13 muestras correspondientes a rocas ígneas intrusivas del Batolito 
Surpatagónico, en las islas adyacentes a la Península Staines en una franja de 
norte a sur. Los análisis geoquímicos se realizaron mediante el método Fusión 
ICP/MS, en los laboratorios Actlabs en Canadá. 
Dentro de este estudio se debe mencionar que se trabajó con FeOtotal, el 
cual se calculó según la proporción de la concentración de FeO y Fe2O3 
presentes en las distintas muestras, normalizado al 100% (FeOtotal = FeO + 
0,8998Fe2O3). 
 
3.2.1. Elementos Mayores 
 
En un análisis de roca total, aquellos elementos que se presentan con un 
porcentaje mayor a 0,1% son denominados elementos mayores. La 
concentración de estos elementos dependerá de la mineralogía de la roca y de 
las cantidades relativas de las fases mayoritarias. Existen variados diagramas 
que utilizan estas concentraciones haciendo posible la clasificación de las rocas 
y la comparación datos previos (Rollinson, 1993). 
 
Los datos de elementos mayores se pueden usar principalmente de dos 
formas; en clasificación de rocas y en la construcción de diagramas de 
variación. 
 
Las muestras analizadas muestran valores de perdida por calcinación 
(PPC), por lo que se recalculo al 100% para que las abundancias elementales 
observadas representen las composiciones magmáticas, quitando el efecto de 
los procesos secundarios (Tabla 3.2). 
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Los porcentajes en peso (wt %) de elementos mayores en base anhidra 
son los que se utilizaran para este capítulo. 
 
Los resultados son expuestos en la tabla 3. 2. 
 
 
3.2.1. Clasificación Geoquímica y nomenclatura  
 
Para la clasificación de estas rocas según sus concentraciones de 
elementos mayores, se utilizan 3 tipos de diagramas, los cuales ayudaran a 
corroborar los resultados obtenidos mediante el método petrográfico. 
 
El diagrama TAS para rocas plutónicas de Cox et al., (1979), modificado 
por Wilson et al., (1989), es un diagrama de clasificación preliminar que 
compara el contenido de álcalis (Na2O + K2O) versus el contenido de sílice 
(SiO2). De las 13 muestras, 8 se grafican dentro de los campos definidos de 
este diagrama (Figura 3.8 a). 
 
Para este diagrama 6 muestras fueron clasificadas como gabros, una 
muestra como diorita y una como cuarzo-diorita, estas 8 muestras se grafican 
en campos con sílice inferior, a los campos según la calificación petrográfica. 
Además, las muestras fuera de los campos contienen cantidades de álcalis baja 
para graficar en sus campos correspondientes. La tabla 3. 4 muestra cuales son 
las muestras clasificadas según Cox et al., (1979) y a que campo corresponden. 
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Muestra FC1671  FC1675  FC1676  FC1669  FC1685  FC1687  FC1689  FC1681  FC1679  FC1673  FC1690  FC1682  FC1674  
SiO2 47,9 48,4 48,6 48,6 50,6 51,1 51,4 53,7 55,1 63,4 71,8 74,6 77,0 
Al2O3 22,9 16,7 16,9 21,0 17,1 16,8 16,2 15,0 14,9 15,1 13,4 13,5 12,3 
Fe2O3(T) 4,2 8,8 10,2 5,0 10,5 9,0 11,3 9,2 8,9 9,4 4,9 3,1 2,2 
MnO 0,1 0,1 0,2 0,1 0,1 0,2 0,2 0,2 0,1 0,1 0,1 0,0 0,0 
MgO 7,7 11 8,8 9,4 6,6 8,0 6,4 8,6 6,3 1,5 1,0 1,2 0,2 
CaO 16,2 12,4 12,9 14,8 11,6 12,5 10,8 10,4 7,4 5,7 4,3 3,8 2,0 
Na2O 0,9 1,9 1,5 0,8 2,1 1,5 2,0 1,8 3,8 3,2 3,3 2,3 2,6 
K2O 0,1 0,0 0,2 0,1 0,3 0,3 0,8 0,6 1,5 0,4 0,7 0,9 3,6 
TiO2 0,1 0,6 0,7 0,1 0,9 0,5 0,8 0,6 1,6 1,0 0,4 0,4 0,2 
P2O5 0,0 0,0 0,1 0,0 0,2 0,1 0,1 0,0 0,3 0,2 0,1 0,1 0,0 
FeO total 3,8 8,0 9,1 4,5 9,5 8,1 10,1 8,3 8,0 8,4 4,4 2,8 2,0 
# Mg 67,0 58,2 49,1 67,6 41,1 49,6 38,9 50,9 44,1 15,1 18,0 30,7 10,1 
Tabla 3. 2 Datos geoquímicos normalizados sin PPC  y expuestos desde menor contenido de SiO2 (izquierda) a mayor contenido de SiO2 
(derecha). 
 
 
 
Tabla 3. 1  
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Otro diagrama utilizado es el R1-R2 De La Roche (1980) para rocas 
ígneas plutónicas, en el cual, sus parámetros se basan en las proporciones 
catiónicas de elementos mayores, en donde R1 se define como [4Si–11(Na+K)-
2(Fe+Ti)], y R2 como 6Ca+2Mg+Al. Al igual que en el diagrama anterior, solo 
algunas muestras grafican dentro de los campos definidos (4 de 13 muestras) 
(Figura 3.8 b). La Tabla 3.4 muestra la clasificación dada a las 4 muestras que 
fueron graficadas. 
 
Origen cumulado de los intrusivos más básicos y/o la acción de procesos 
secundarios, pueden ser las causas de que no todas las muestras se grafiquen 
dentro de los campos. 
 
Para este diagrama, una muestra fue clasificada como gabro-diorita, dos 
como gabro y una como tonalita (Tabla 3.4). 
 
Finalmente, se procedió a la clasificación de estas rocas a través de la 
norma CIPW, la cual se realiza a partir de la mineralogía normativa calculada de 
los datos geoquímicos (Tabla 3.3) (Figura 3.8 c). Es necesario recalcar que este 
método tiene los siguientes supuestos: 1) El magma a partir del cual se 
formaron las rocas es anhidro y por lo tanto no existen las fases hidratadas, 
como anfíbolas y biotitas; 2) No se contemplan las soluciones solidas de fases 
que contengan elementos como el Ti y el Al; 3) La razón Fe/Mg se considera 
constante para los minerales ferromagnesianos (Rollinson, 1993).  
 
En el diagrama QAP con mineralogía modal, solo una roca no coincide 
con la petrografía (Tabla 3.4). 
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Tabla 3. 3 Resumen de mineralogía normativa calculado por la norma CIPW mediante datos 
geoquímicos. Qz: Cuarzo, Plg: Plagioclasa, Or: Ortoclasa, Co: Corindón, Di: Diopsido, Hy: 
Hiperstena, Ol: Olivino, Ilm: Ilmenita, Mt: Magnetita, Ap: Apatito, Zr: Circón, Cr: Cromo. 
 
 
Muestra Qz Plg Or Co  Di Hy Ol Ilm Mt Ap Zr Cr Total 
FC1669  0,07 65,01 0,75 - 14,33 18,42 - 0,14 1,25 0,02 - 0,01 100 
FC1671  - 70,38 0,47 - 15,73 10,65 1,56 0,14 1,03 0,02 - 0,01 99,99 
FC1673  28,28 55,38 3,38 - 1,17 7,91 - 1,14 2,24 0,45 0,03 - 100 
FC1674  42,46 31,37 23,5 0,28 - 1,66 - 0,18 0,49 0,04 0,02 - 100 
FC1675  - 58,96 0,28 - 17,89 11,58 8,23 0,7 2,24 0,04 - 0,07 99,99 
FC1676  0,25 57,21 1,64 - 18,33 18,88 - 0,87 2,6 0,22 - 0,01 100 
FC1679  3,62 56,68 10,23 - 11,55 13,2 - 1,91 2,19 0,57 0,02 0,03 100 
FC1681  7,68 50,97 4,54 - 14,71 19 - 0,66 2,31 0,09 0,01 0,03 100 
FC1682  48,09 39,24 6,02 1,23 - 4,19 - 0,41 0,71 0,1 0,02 - 100,01 
FC1685  3,68 60,02 2,33 - 15,09 14,81 - 1,05 2,64 0,35 0,01 0,02 100 
FC1687  4,67 56,29 2,17 - 17,53 16,27 - 0,64 2,27 0,11 - 0,05 100 
FC1689  4,84 55,03 6,03 - 14,92 15,16 - 0,98 2,84 0,17 0,01 0,02 100 
FC1690  39,17 48,82 4,97 - 1 4,29 - 0,46 1,12 0,16 0,02 - 100,01 
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Figura 3. 8 Diagramas de clasificación para rocas ígneas intrusivas. A: Diagrama TAS para 
rocas plutónicas de Cox et al., (1979), modificado por Wilson et al., (1989). B: R1-R2 De La 
Roche (1980). C: Diagrama de clasificación QAP Normativo (Streckeisen, 1974), para realizar 
este diagrama se utilizó la mineralogía normativa obtenida mediante la norma CIPW (Tabla 
3.5) y su posterior normalización 
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3.2.2. Caracterización Geoquímica  
 
Para esta sección se utilizan tres tipos de diagramas, los cuales utilizan 
parte de la geoquímica total para estudiar de manera cuantitativa la 
petrogénesis de las rocas. 
 
Es importante mencionar que se utilizara la clasificación petrográfica para 
las rocas del presente estudio, ya que el diagrama que más datos proporciono 
es el QAP normativo, el cual entrega información similar a la petrografía. 
 
Tabla 3. 4 Tabla resumen de clasificación de rocas y nomenclatura según diagrama TAS,       
R1-R2, QAP normativo y petrografía. 
 
Muestra TAS R1-R2 
QAP 
Normativo Petrografía 
FC1669  - - Gabro - Diorita Gabro de piroxenos 
FC1671  - - Gabro - Diorita Gabro de piroxenos 
FC1673  Cuarzo-diorita Tonalita Tonalita Tonalita de piroxenos 
FC1674  - - Granito Granito de biotita 
FC1675  Gabro - Gabro - Diorita 
Micrograbro (diabasa) de olivino y 
piroxenos (dique) 
FC1676  Gabro - Gabro - Diorita Gabro de hornblenda 
FC1679  Diorita Diorita Monzo-gabro Diorita porfirica de clinopiroxeno (dique) 
FC1681  Gabro - Cuarzo-diorita 
Cuarzo-diorita de hornblenda y 
ortopiroxeno 
FC1682  - - Granito Granodiorita de biotita 
FC1685  Gabro Gabro Gabro - Diorita Gabro de piroxeno y hornblenda 
FC1687  Gabro - Gabro - Diorita Gabro de hornblenda 
FC1689  Gabro Gabro Cuarzo-diorita Cuarzo-diorita de hornblenda 
FC1690  - - Granodiorita Granodiorita de biotita y hornblenda 
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Uno de los diagramas que se utilizara para esta sección es el AFM 
(Figura 3.9 a), el cual entrega información de los patrones de diferenciación 
magmática y su caracterización y distinción geoquímica, en término de las 
series calcoalcalinas y toleíticas dentro de magmas subalcalinos (Rollinson, 
1993). Para complementar esta información, se utiliza el diagrama FeO/MgO 
versus SiO2 (Miyashiro et al., 1974) (Figura 3.9 b), el cual tiene la misma 
finalidad. También se utilizarán los diagramas Harker, en los cuales se grafican 
los óxidos versus SiO2, ya que es un elemento importante en la mayoría de las 
rocas (Figura 3.10). Finalmente, para las rocas que no contienen cantidades de 
SiO2 importantes (rocas menos diferenciadas), se realizaran diagramas 
bivariantes utilizando el #MgO (Figura 3.11). 
 
El diagrama AFM es un diagrama ternario, en el cual, sus términos A, F y 
M refieren el contenido de Na2O + K2O (A), FeO + FeO3 (F) y MgO (M). 
 
En el diagrama AFM (Figura 3.9 a), es posible apreciar que la mayoría de 
las rocas de composición más básica (gabros y cuarzo-diorita) grafica en el 
campo toleítico según Irvine y Baragar (1971), a excepción de una diorita que 
grafica dentro del campo calcoalcalino. Estas mismas rocas según Kuno (1968), 
son todas calcoalcalinas. Para las composiciones más félsicas, la tonalita es 
toleítica según el límite de campo propuesto por ambos autores, mientras que 
para las granodioritas existe una dualidad, una es toleítica y la otra 
calcoalcalina. El granito se grafica en el límite de ambas series con altas 
cantidades de álcalis. 
 
Otro diagrama que evaluá la serie magmática a la cual pertenecen estas 
rocas es el FeO/MgO versus SiO2 (Miyashiro et al., 1974), para este caso, 
existe una dualidad en los gabros, cuarzo-dioritas y granodioritas. La tonalita y 
granito son graficadas en el campo toleítico (figura 3.9 b) 
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A 
B 
TH 
CC 
Figura 3. 9 Diagrama de clasificación AFM. Límites de series propuestos por Irvine y Baragar 
(1971) y Kuno (1968), B Diagrama FeO/MgO versus SiO2 (Miyashiro et al., 1974), la línea 
que divide ambos campos fue trazada según la ecuación: SiO2 (%) = 6.4 x FeO/MgO + 42.8 
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Ambos diagramas muestran que las rocas son graficadas cercanas al 
límite de los campos toleíticos y calcoalcalinos, sin tener una tendencia segura 
por alguno de ellos. Por lo tanto, es necesario pensar un modelo que explique 
esta situación, quizás, la mezcla de ambas componentes podría ser la 
explicación. 
 
Para la realización de diagramas Harker, se grafican los óxidos de 
elementos mayores; Al, Fetotal, Mn, Mg, Ca, Na, K, Ti y P versus el contenido de 
SiO2. La mayoría de las tendencias en estos diagramas son el resultado de 
cambios en el magma, ya sea mezcla de magma, contaminación o cristalización 
fraccionada (Rollinson, 1993). 
 
En el diagrama de Al2O3 versus SiO2 se muestra una correlación 
negativa con una tendencia horizontal en las muestras intermedias (granodiorita 
y tonalita). Dos muestras de gabro de piroxeno correspondiente al mismo 
afloramiento (FC1669 Y FC1671) contienen cantidades muy altas de Al2O3 en 
comparación a las demás (Figura 3.10).  
 
En los diagramas de TiO2 y P2O5 se muestra una clara correlación 
negativa desde diorita, tonalita, granodiorita, hasta granito. Pero las muestras 
de gabros y cuarzo-diorita, no encajan en esta correlación ya que todas estas 
presentan contenidos de TiO2 bajos a intermedios. Para el caso del TiO2, estos 
son comparables con la tonalita, granodiorita y granito, mientras que para el 
P2O5 algunos de los gabros y cuarzo-dioritas se comparan con granodioritas y 
granitos (Figura 3.10). Las muestras de gabros de piroxeno (FC1669-FC1671) 
con altas cantidades Al2O3 tienen menores de cantidades de ambos óxidos que 
los otros gabros. 
 
En los diagramas de CaO y MgO se muestra una clara correlación 
negativa en todas las muestras del presente estudio (Figura 3.10). 
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En los diagramas de FeOtotal y MnO todas las rocas tienen las mismas 
tendencias, solo se difiere en las concentraciones. Se observa una clara 
tendencia negativa en todas las rocas, a excepción de los mismos gabros de 
piroxeno que contienen grandes cantidades de Al2O3 (FC1669 y FC1671) los 
cuales tienen concentraciones muy bajas de FeOtotal y MnO en comparación a 
los otros gabros, llegando a ser similares a las de las granodioritas (Figura 
3.10). 
 
En los diagramas de Na2O y K2O, a diferencia de los anteriores, se 
puede observar una tendencia positiva, pero esta no es muy clara. Para el caso 
del Na2O, el dique diorítico muestra cantidades muy altas de Na2O en 
comparación a las otras rocas. La muestra de granito tiene cantidades de Na2O 
inferiores a la tonalita y granodiorita. En el caso del K2O, la correlación positiva 
es más notaria, solo la granodiorita y tonalita salen de la tendencia al tener más 
bajo K2O (Figura 3.10). 
 
Hay dos muestras de gabros de piroxeno (FC1669 y FC1671) que 
corresponden al mismo afloramiento y que siempre están juntas y muestran las 
mismas tendencias. Para la mayoría de los casos, se alejan de las otras 
muestras del mismo tipo litológico, posiblemente tiene un porcentaje importante 
de algún mineral que posee estos elementos, es decir podrían ser cumulados.
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Diagramas de Variación Harker 
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Figura 3. 10 Diagramas de variación Harker para las rocas del presente estudio. 
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En diagramas de variación de óxidos en relación al #MgO para rocas básicas, el 
Al2O3 muestra un patrón plano entre todas las rocas excepto en dos. Se 
observa que los gabros de piroxeno que poseen cantidades muy elevadas de 
Al2O3 v/s SiO2 en comparación con otros gabros (FC1669-FC1671), se 
comportan de la misma forma en relación al #MgO, es decir, las rocas con el 
mayor #MgO poseen cantidades de Al2O3 más elevadas (Figura 3.11). 
 
En el diagrama de TiO2 se observa una clara correlación negativa, es 
decir, las cantidades de TiO2 más bajas las poseen las rocas de composiciones 
más diferenciadas. Algo similar ocurre con el P2O5, pero las tendencias son 
menos evidentes. 
 
Para el caso del CaO, se muestra una clara correlación positiva al 
aumentar el #MgO. 
 
Para los diagramas FeOtotal y MnO se muestra una correlación negativa, 
lo que indica que las rocas con composiciones menos diferenciadas poseen 
menores cantidades de estos óxidos. Se observan cantidades muy bajas de 
FeOtotal y MnO para los gabros de piroxeno (FC1669-FC1671) (Figura 3.11), 
similar a lo que pasa en los diagramas Harker 
 
Las mismas dos muestras de gabros de piroxeno (FC1669 y FC1671) 
contienen cantidades muy bajas de FeO, MnO y TiO2 y muy altas de Al2O3 con 
respecto a las otras rocas básicas. Además, estas corresponderán a las rocas 
con mayor número de magnesio, por lo que representarían las composiciones 
menos diferencias, sin embargo, se debe tener en cuenta la posibilidad de que 
sean cumulados y que, por lo tanto, no reflejen la composición del magma. 
 
Se observa claramente que para todos los diagramas existe una 
composición bimodal en las rocas, marcada por un grupo con menos del 55% 
67 
 
de SiO2 y otro por más del 70% de SiO2. Una tonalita no cumple con esta 
característica. 
 
3.3. Elementos Traza.  
 
Los elementos traza son aquellos cuyo contenido en una roca es inferior 
al 0.1 %. Dado que no son constituyentes principales de los minerales, su 
comportamiento se estudia en base a la afinidad que cada elemento tiene 
respecto a un mineral específico.  
 
La distribución de los elementos traza en las fases puede ser descrita por 
el coeficiente de partición o distribución. Este es usado extensamente en la 
geoquímica de elementos traza y describe la distribución de equilibrio de un 
elemento traza entre el mineral y el fundido. 
 
Un coeficiente de partición igual a 1, indica que el elemento esta 
igualmente distribuido en el fundido y en el mineral. Un valor mayor a 1 indica 
que el elemento traza prefiere la fase mineral y por lo tanto es un elemento 
compatible en ese sistema. Un valor inferior a 1 indica que el elemento traza 
prefiere la fase fundida y en el sistema que se está investigando es un elemento 
incompatible. 
 
En una roca ígnea intrusiva, cualquiera sea su composición, la 
abundancia de elementos traza dependerá de: la composición de la fuente 
(herencia composicional) desde la cual se obtuvo el fundido; el mecanismo y 
grado de fusión parcial; el grado de fraccionamiento magmático y el grado de 
contaminación del magma por procesos de asimilación cortical (Best, 2009). 
 
 
 
 
 
 
68 
 
Diagramas de variación (#MgO) 
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Figura 3. 11 Diagrama de variación de elementos mayores vs #MgO 
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En función de estos elementos y de su comportamiento en término de 
movilidad (compatibles o incompatibles), es posible realizar estudios 
petrológicos. Dado que los elementos traza se encuentran en muy bajas 
concentraciones en las rocas, estos serán estables en fases accesorias (como 
por ejemplo apatito o circón) y también en fases minerales particulares 
abundantes en la roca. Los elementos traza y su comportamiento sirven como 
fuertes indicadores petrogenéticos de procesos magmáticos, entregando 
información de la fuente y de la evolución de la roca (Best, 2009). 
 
Los resultados de las concentraciones de elementos traza para este 
estudio, se pueden ver en la tabla 3.5. 
 
 
 
3.3.1. Diagramas de Discriminación Tectónica 
 
Para conocer el posible ambiente tectónico en el que se formaron estas 
rocas, se realizaron diagramas de discriminación en base a elementos traza, 
estos fueron propuestos por Pearce et al (1984) y se basan en la comparación 
de Ta versus Yb (Figura 3.12 a) y Rb versus Y + Nb (Figura 3.12 b).  
 
Todas las rocas del presente estudio se grafican en el campo de 
granitoides de arco volcánico. Para el diagrama de Ta versus Y, la roca que 
corresponde a un dique diorítico, cae justo en el límite de granitoides de arco 
volcánico, esta se aleja de las otras rocas por sus mayores contenidos de Ta 
con respecto a las otras rocas, lo cual es importante ya que en los diagramas 
de variación también se aleja de las otras rocas básicas. 
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  FC1671  FC1675  FC1676  FC1669  FC1685  FC1687  FC1689  FC1681  FC1679  FC1673  FC1690  FC1682  FC1674  
Tipo Gabro  
Dique 
Gabro 
Gabro  Gabro  Gabro     Gabro  
Cuarzo 
diorita  
Cuarzo 
diorita 
Dique 
 Diorita  
Tonalita  Gdta Gdta Granito  
SiO2 47,85 48,42 48,60 48,62 50,59 51,12 51,41 53,69 55,08 63,41 71,81 74,64 76,96 
Al2O3 22,91 16,66 16,85 21,01 17,07 16,77 16,21 15,00 14,95 15,05 13,44 13,53 12,28 
Fe2O3(T) 4,19 8,85 10,16 5,03 10,50 9,02 11,26 9,22 8,89 9,36 4,86 3,09 2,21 
MnO 0,09 0,14 0,18 0,10 0,18 0,16 0,20 0,15 0,13 0,15 0,08 0,04 0,03 
MgO 7,66 11,07 8,83 9,42 6,60 7,99 6,44 8,58 6,32 1,49 0,96 1,23 0,22 
CaO 16,20 12,35 12,90 14,78 11,59 12,52 10,79 10,35 7,45 5,72 4,34 3,85 1,96 
Na2O 0,90 1,88 1,45 0,80 2,13 1,53 1,97 1,78 3,83 3,16 3,29 2,32 2,56 
K2O 0,07 0,04 0,22 0,11 0,31 0,30 0,83 0,63 1,46 0,44 0,72 0,89 3,58 
TiO2 0,12 0,58 0,71 0,12 0,87 0,53 0,81 0,55 1,63 1,00 0,42 0,37 0,17 
P2O5 0,01 0,02 0,10 0,01 0,16 0,05 0,08 0,04 0,27 0,22 0,08 0,05 0,02 
Ba  38,0 6,0 111,0 32,0 220,0 131,0 250,0 203,0 372,0 561,0 411,0 463,0 1667,0 
Ce 4,5 1,5 38,8 3,1 38,0 9,4 22,0 18,6 41,2 53,0 46,4 20,9 85,5 
La 2,0 0,5 13,1 1,3 16,3 4,3 10,2 10,0 21,8 25,0 22,9 13,6 46,7 
Nb 0,9 0,9 2,0 0,9 4,0 0,9 0,9 1,0 20,0 8,0 4,0 0,9 0,9 
Pb 4,9 4,9 4,9 4,9 4,9 4,9 4,9 4,9 4,9 4,9 7,0 6,0 14,0 
Rb 1,9 1,9 3,0 3,0 5,0 6,0 23,0 13,0 45,0 2,0 15,0 23,0 52,0 
Sc 32,0 33,0 42,0 33,0 41,0 41,0 46,0 42,0 18,0 27,0 17,0 7,0 5,0 
Sr 205,0 38,0 181,0 179,0 215,0 160,0 162,0 109,0 255,0 216,0 167,0 160,0 109,0 
Th 0,1 0,1 0,2 0,1 0,6 0,7 1,0 3,0 5,6 0,6 3,6 3,2 9,5 
U 0,1 0,1 0,1 0,1 0,2 0,2 0,2 0,3 1,9 0,3 0,9 0,8 0,7 
Y 3,0 14,0 28,0 2,0 18,0 10,0 13,0 11,0 16,0 22,0 16,0 4,0 5,0 
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Zr 6,0 16,0 23,0 9,0 78,0 32,0 42,0 46,0 173,0 209,0 157,0 167,0 140,0 
Cs 0,4 0,4 0,4 0,4 0,5 0,4 0,4 0,8 1,2 0,4 0,4 0,7 0,4 
Pr 0,6 0,3 5,8 0,4 4,7 1,2 2,6 2,0 4,7 6,5 5,3 1,9 8,6 
Nd 2,5 2,2 26,3 1,9 20,0 5,6 10,2 7,8 18,7 28,0 21,0 6,4 28,0 
Sm  0,6 1,1 6,2 0,5 4,3 1,7 2,4 1,9 4,1 6,0 4,5 1,0 3,8 
Eu 0,3 0,5 1,1 0,3 1,3 0,7 0,8 0,6 1,5 1,7 1,1 0,5 0,8 
Gd 0,6 2,0 5,8 0,6 4,0 2,0 2,6 2,0 4,3 5,6 4,0 0,8 2,2 
Tb 0,1 0,4 0,9 0,1 0,7 0,3 0,4 0,4 0,6 0,8 0,6 0,1 0,2 
Dy 0,7 2,9 5,8 0,6 4,0 2,3 2,8 2,4 3,8 5,1 3,5 0,8 1,1 
Ho 0,1 0,6 1,1 0,1 0,8 0,5 0,6 0,5 0,7 0,9 0,7 0,2 0,2 
Er 0,4 1,8 3,5 0,4 2,3 1,4 1,7 1,4 1,9 2,8 2,0 0,5 0,5 
Tm  0,1 0,3 0,5 0,1 0,3 0,2 0,3 0,2 0,3 0,4 0,3 0,1 0,1 
Yb  0,4 1,8 3,3 0,4 2,2 1,4 1,8 1,5 1,7 2,6 1,9 0,5 0,6 
Lu 0,1 0,3 0,5 0,1 0,4 0,2 0,3 0,2 0,3 0,4 0,3 0,1 0,1 
Hf 0,2 0,6 1,0 0,2 2,1 0,9 1,4 1,5 4,0 4,9 4,3 3,8 3,9 
Ta 0,1 0,1 0,1 0,1 0,3 0,1 0,2 0,2 1,6 0,3 0,3 0,2 0,1 
Ti 0,9 0,1 0,1 1,7 0,1 0,1 0,1 0,1 0,3 0,5 0,1 0,1 0,5 
Tabla 3. 5 Se exponen los resultados de análisis químico de tierras raras realizado a las rocas de este estudio acompañado de los 
elementos mayores. 
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Estos diagramas deben ser interpretados con precaución debido a que 
utilizan elementos como el Rb, el cual se caracteriza por ser un elemento móvil 
y, por lo tanto, las rocas que presentan procesos secundarios como alteración o 
metamorfismo pueden ser interpretadas erróneamente. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Figura 3. 12 Diagrama de discriminación tectónica para todas las rocas del presente estudio. A: Ta 
versus Yb, B: Rb versus Y + Nb. Nomenclatura: Syn-Col: Granitos syn-colisionales, VAG: Granitos de 
arco volcánico, WPG: Granitos de intraplaca, ORG: Granitos de ridge oceánico (Pearce et al., 1984) 
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3.3.2. Diagramas Spider de Tierras Raras normalizados a 
Condrito, Anomalía de Eu y Razones Elementales 
 
 
Los elementos Tierras Raras o ETR forman iones trivalentes con 
tamaños semejantes y por lo tanto su comportamiento es similar. Sus 
diferencias radican en sutiles variaciones del radio iónico el cual disminuye a 
medida que el número atómico de cada elemento para este grupo aumenta. Lo 
anterior provoca un fraccionamiento de estos elementos según las condiciones 
fisicoquímicas de cristalización y, por lo tanto, el reconocimiento de fuentes y/o 
procesos dentro de la evolución magmática es posible mediante el uso de 
diagramas que consideren estos elementos (Rollinson, 1993). 
 
Los valores de ETR pueden normalizarse respecto a valores de 
referencia de meteoritos condríticos, que representan muestras no fraccionadas 
del sistema solar y por lo tanto son la mejor estimación de la composición 
original de la Tierra.  
 
Se presentan diagramas de ETR normalizados a valores de condrito 
propuestos por Sun y McDonough (1989) para todas las rocas de este estudio. 
Se realizaron tres diagramas, donde las rocas se agruparon de acuerdo a su 
clasificación petrográfica: 1) Gabros, 2) Diorita y Cuarzo-dioritas y 3) Tonalita, 
Granodioritas y Granito. 
 
Junto con estos diagramas, se calcularon valores de anomalías de 
Europio (Eu) y razones relevantes de ETR (Tabla 3.6). La anomalía de Eu se 
relaciona principalmente con el fraccionamiento y acumulación de plagioclasa 
en el magma. La razón (La/Yb)N entrega información acerca del fraccionamiento 
de las ETR livianas (ETRL), con respecto a las ETR pesadas (ETRP). La razón 
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(La/Sm)N se usa para cuantificar la pendiente entre las ETRL. La razón 
(Sm/Yb)N y (Dy/Yb)N se usan para cuantificar la pendiente entre las ETRP 
.  
Todos esto se utiliza para relacionar los patrones de ETR de las rocas 
con la presencia de minerales como plagioclasa, anfíbola, piroxeno y granate 
(Rollinson, 1993). 
 
 
 
 
 
 
 
Muestra Tipo SiO2 (La/Sm)N (La/Yb)N (Sm/Yb)N (Dy/Yb)N EuN/EuN* 
FC1669  Gabro de piroxeno 48,24 1,68 2,15 1,39 1,00 1,45 
FC1671  Gabro de piroxeno 47,29 2,15 3,13 1,67 1,17 1,58 
FC1673  Tonalita de piroxeno 63,24 2,69 5,66 2,56 1,31 0,92 
FC1674  Granito de biotita 75,67 7,93 39,58 7,04 1,23 0,84 
FC1675  
Micrograbro (diabasa) 
de olivino 48,26 0,29 0,23 0,68 1,08 1,07 
FC1676  Gabro de hornblenda 46,8 1,36 3,27 2,09 1,18 0,57 
FC1679  
Diorita porfírica de 
clinopiroxeno (dique) 53,1 3,43 6,73 2,68 1,50 1,11 
FC1681  
Cuarzo diorita de 
hornblenda y 
ortopiroxeno. 52,43 3,40 3,44 1,41 1,07 0,91 
FC1682  Granodiorita de biotita 73,54 8,78 11,61 2,22 1,07 1,67 
FC1685  
Gabro de piroxeno y 
hornblenda 50,42 2,45 4,80 2,17 1,22 0,96 
FC1687  Gabro de hornblenda 50,49 1,63 1,87 1,35 1,10 1,08 
FC1689  
Cuarzo-diorita de 
hornblenda 50,84 2,74 3,40 1,48 1,04 1,02 
FC1690  Granodiorita de biotita 70,26 3,29 6,78 2,63 1,23 0,76 
Tabla 3. 6 Para cada roca se muestra su anomalía de Europio (Eu) y sus 
razones de tierras raras de: (La/Yb)N, (La/Sm)N, (Sm/Yb)N y (Dy/Yb)N. 
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Gabros (FC1669, FC1671, FC1675, FC1676, FC1685, FC1687) 
 
Las rocas de este grupo presentan anomalías positivas de Eu, las cuales 
varían entre [1-1,6]. Solo una muestra, correspondiente a un gabro de 
hornblenda, posee una anomalía negativa de 0,6. Además, poseen pendientes 
de ETRP, con valores de (Sm/Yb)N entre [1,4-2,2] y (Dy/Yb)N entre [1-1,2] y 
pendientes de ETRL, las cuales presentan valores para (La/Sm)N entre [1,4-
2,2]. Se favorece el enriquecimiento de ETRL, con razones de (La/Yb)N entre 
[1,9-4,8] (Tabla 3.6 y Figura 3.13 a). 
 
Existe una muestra que es similar a las demás solo en el rango de 
(Dy/Yb)N, ya que para las otras razones, es muy diferente. Sus razones de 
(Sm/Yb)N es de 0,7, mientras que la de (La/Sm)n es de 0,3. En este caso se 
favorece el enriquecimiento de ETRP con respecto a ETRP, con razones de 
(La/Yb)N de 0,2 (Tabla 3.6 y Figura 3.13 a). 
 
Las muestras correspondientes a los gabros de piroxeno (FC1669 y 
FC1671) con altas cantidades de Al2O3 y bajas de FeO total, MnO y TiO2, 
mencionadas en el capítulo anterior, poseen importantes anomalías positivas de 
Eu, siendo las más altas de todos lo gabros, esto quiere decir que en estas 
rocas hubo cristalización y acumulación de plagioclasa. 
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Diorita y Cuarzodioritas (FC1679 – FC1681, FC1689) 
 
Las rocas de este grupo presentan anomalías leve positivas de Eu, las 
cuales están entre [0,9-1,1]. El dique diorítico presenta pendiente de ETRP, con 
valores de (Sm/Yb)N de 2,7 y (Dy/Yb)N de 1,5 y pendientes de ETRL, con 
valores para (La/Sm)N de 3,4. Las cuarzo-dioritas poseen pendientes menos 
importante en relación a la diorita, la razón (Sm/Yb)N esta entre [1,4-1,5], 
(Dy/Yb)N entre [1,0-1,1] y (La/Sm)N entre [2,7-3,4]. Para ambas se favorece el 
enriquecimiento de ETRL con valores de (La/Yb)N entre [3,4-3,4] (Tabla 3.6 y 
Figura 3.13 b). 
 
Para ambas se observan patrones de “cuchara”, los cuales son típicos de 
magmas que no han cristalizado hornblenda. Para la diorita también se puede 
asumir este patrón, pero no es tan claro como para las cuarzodioritas. 
 
 
Tonalita (FC1673) 
 
La roca de este grupo presenta anomalías levemente negativa de Eu, la 
que tiene valor de EuN/EuN* de 0,9. Para ésta, la pendiente de ETRP, posee 
valor de (Sm/Yb)N de 2,6 y (Dy/Yb)N de 1,3 y la pendiente de ETRL, posee valor 
para (La/Sm)N de 2,7. Para esta roca se favorece el enriquecimiento de ETRL 
con valores de (La/Yb)N de 5,7 (Tabla 3.6 y Figura 3.13 c).  
 
 
Granodioritas (FC1682 y FC1689) 
 
Entre las rocas de este grupo una presenta anomalía negativa de Eu y la 
otra, anomalía positiva, las cuales son [0,8 y 1,7] respectivamente. Las 
pendientes de ETRP, son similares para ambas, (Sm/Yb)N  [2,6-2,2] y (Dy/Yb)N 
entre [1,2-1,1] y las pendientes de ETRL, tienen valores para (La/Sm)N entre 
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[3,3-8,8]. Se favorece el enriquecimiento de ETRL, con razones de (La/Yb)N 
entre [6,8-11,6] (Tabla 3.6 y Figura 3.13 c). 
 
 
 
Granito (FC1674) 
 
La roca de este grupo presenta anomalía negativa de Eu, la que tiene 
valor de 0,8. Para esta, la pendiente de ETRP, posee valor de (Sm/Yb)N de 7,0, 
por lo que hay una pendiente muy inclinada entre las ETRP y (Dy/Yb)N de 1,3. 
La pendiente de ETRL, posee valor para (La/Sm)N de 7,9, por lo que también 
una pendiente elevada en las ETRL. Para esta roca se favorece 
importantemente el enriquecimiento de ETRL con respecto a las ETRP, con 
valores de (La/Yb)N muy elevados de 39,6 (Tabla 3.6 y Figura 3.13 c). 
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Diagramas de Tierras Raras Normalizado a Condrito 
 
 
 
 
 
 
 
 
A 
B 
C 
Figura 3. 13 Diagrama de ETR normalizado a condrito (Sun y McDonough, 
1989) para las rocas de este estudio. A: Gabros, B: Diorita y cuarzo-diorita, 
C: Granodioritas y granitos 
A 
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Para estudiar la pendiente de las ETRP se estiman las razones de 
(Sm/Yb)N y (Dy/Yb)N (Figura 3.14 c y d respectivamente), para la primera se 
observan patrones horizontales para todas las muestras excepto para el granito 
el cual posee pendiente inclinada en las ETRP, para la segunda razón de ETR, 
se observan patrones horizontales en todos los elementos al aumentar el 
contenido de SiO2, ya que en el Dy el patrón de esta roca comienza a ser más 
plano. 
 
 
Se presentan, de manera gráfica, las razones La/Yb, La/Sm, Sm/Yb y 
Dy/Yb (normalizado a condrito según los valores de propuestos por Sun y 
McDonough, 1989) versus el contenido de sílice (Figura 3.14). Se puede 
observar que las muestras, agrupadas según su litología, presentan un 
fraccionamiento de ETRL y ETRP que se puede estimar por la razón (La/Yb)N 
(Figura 3.14 a), esta aumenta a medida que incrementa la cantidad de sílice en 
las rocas. Esto también se aprecia en la razón (La/Sm)N  (Figura 3.14 b) la cual 
mide el fraccionamiento de ETRL y también tiene una correlación positiva. Las 
únicas muestras con valores extremos son el dique de microgabro de olivino, el 
cual tiene ambas razones de elementos traza muy bajas y la muestra de 
granito, la cual posee ambas razones extremadamente altas. 
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Diagramas de Razones Elementales Normalizado a condrito V/S SiO2 
C 
A B 
D 
Figura 3. 14 Gráficos de razones elementales versus SiO2 normalizadas a condrito (Sun y McDonough, 1989). A: (La/Yb)N, 
B:(La/Sm)N,  C: (Sm/Yb)N, D: (Dy/Yb)N 
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3.3.3. Diagramas Multielementos Normalizados a Condrito y 
Manto Primitivo. 
 
Los diagramas multielementos consideran además de las tierras raras a 
otros elementos incompatibles (con respecto a la mineralogía tipo del manto). A 
continuación, se presentan diagramas multielementos normalizados con 
respecto a dos fuentes distintas: Manto Primitivo (McDonough, 1989) y Condrito 
(McDonough, 1995). Estos valores son representaciones composicionales de la 
tierra indiferenciada (Rollinson, 1993). 
 
Gabros (FC1669, FC1671, FC1675, FC1676, FC1685 y FC1687) 
 
El diagrama multielemento normalizado a condrito para estas rocas 
(Figura 3.15 a) presentan anomalías negativas de Nb, Ta, P y Ti, estas dos 
últimas pueden estar asociado posiblemente a la retención de fases ricas en 
estos elementos en la fuente, como lo son el apatito y los óxidos de Fe y Ti. Las 
anomalías negativas de estos cuatro elementos son típicas de ambiente de 
subducción (Pearce et al., 1983). También se observan anomalías negativas 
menos marcadas de Zr, lo que se podría deber a que es un elemento 
incompatible en magmas máficos, por lo que se queda en la fuente y y las 
anomalías positivas y negativas en Sr pueden estar asociadas a la cristalización 
y acumulación de plagioclasa en la roca y también a la retención de plagioclasa 
cálcica en la fuente respectivamente. Se presenta un comportamiento anómalo 
en los LILE (Ba, Rb Th, K), el cual se caracteriza por concentraciones bajas de 
Rb y Th generando anomalías negativas importantes con respecto a los demás.  
 
Los diagramas multielementos normalizados a Manto Primitivo (Figura 
3.15 b), se observa una gran dispersión en los LILE, pero se pueden reconocer 
anomalías en Rb y Th (al igual que en el diagrama anterior). Anomalías 
negativas en Nb y Ta y levemente negativas en Zr, también están presentes, 
además, se observan las mismas anomalías en Sr que en el diagrama anterior. 
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A diferencia del diagrama anterior, en este se pueden observar claramente las 
anomalías negativas de Ti.  
 
Para ambo diagramas, los gabros de piroxeno (FC1669 y FC1671) con 
altas cantidades de Al2O3 y bajo FeO total, MnO y TiO2 y también con 
anomalías positivas de Eu, poseen importantes anomalías positivas en Sr, esto 
indica la cristalización y acumulación de plagioclasa cálcica en la roca. 
 
Diorita y Cuarzo-diorita (FC1671 – FC1681 y FC1689) 
 
El diagrama multielemento normalizado a Condrito (Figura 3.15 c) para 
estas rocas presentan anomalías negativas de Nb, Ta, P y Ti, Sr e Y las cuales 
son más marcadas para las cuarzodioritas en todos los elementos. Una 
diferencia entre estos dos tipos de rocas es la leve anomalía positiva de Zr que 
tiene la diorita, a diferencia de la cuarzo-diorita y gabros que tienden a ser 
negativas. Esto es posiblemente porque el Zr comienza a ser compatible a 
medida que el magma se diferencia. Se presenta un comportamiento anómalo 
en los LILE (Ba, Rb Th, K), el cual se caracteriza por concentraciones bajas de 
Rb y Th, similares a los gabros. 
 
En el diagrama multielemento normalizado a Manto Primitivo (Figura 3.15 
d), se ven las anomalías de Nb y Ta más claras que en el diagrama 
normalizado a Condrito; Estas son más marcadas en cuarzo-dioritas que en la 
diorita. También se observan anomalías de Ti y las anomalías de Y son 
importantes, posiblemente debido a la retención de anfíbol en la fuente, lo que 
también se evidencia por los patrones de cuchara que se observan en las 
tierras raras (3.13 b). Se presenta un comportamiento anómalo en los LILE (Ba, 
Rb Th, K), similar a las rocas anteriores. 
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Tonalitas (FC1673) 
 
El diagrama normalizado a Condrito para la tonalita (Figura 3.15 e), 
muestra anomalías de Nb y Ta con respecto a los LILE similares a los gabros y 
diorita. También se observan anomalías negativas en P, Ti, Y y Sr, este último, 
probablemente por la retención de plagioclasa cálcica en la fuente. Una 
diferencia con los gabros, cuarzo-dioritas y diorita es que la anomalía de Zr es 
notoriamente positiva, posiblemente debido a que el Zr ya es un elemento 
compatible, por lo que hay cristalización de este, lo cual concuerda con la 
descripción petrográfica de esta roca (Anexo 1). Se presenta un 
comportamiento anómalo en los LILE (Ba, Rb Th, K), el cual se caracteriza por 
concentraciones bajas de Rb y Th en comparación con los otros LILE. 
 
El diagrama normalizado a Manto Primitivo (Figura 3.15 f) es muy similar 
al normalizado a Condrito. Se observan anomalías en Nb, Ta, Ti, Sr e Y, 
además de anomalías positivas en Zr y comportamientos anómalos de los LILE, 
en donde se observa empobrecimiento importante en Rb Y Th. 
 
Granodioritas (FC1682 y FC1690) 
 
El diagrama normalizado a Condrito (Figura 3.15 e) para las granodioritas 
de este estudio son muy similares a las tonalitas, muestra anomalías negativas 
de Nb, Ta, P, Ti, Sr e Y similares a las rocas anteriores. Anomalía de Ti, P y Sr, 
responderían a la retención de óxidos de Fe-Ti, apatito y plagioclasa cálcica. Al 
igual que en las tonalitas, la anomalía de Zr es positiva, y hay comportamiento 
anómalo en los LILE (Ba, Rb Th, K), el cual se caracteriza por concentraciones 
bajas de Rb y Th generando anomalías negativas. 
 
Al normalizar estas rocas a Manto Primitivo (Figura 3.15 f), se obtienen 
valores más planos para los LILE, de todas formas, hay anomalías negativas en 
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Rb y Th pero son leves. Anomalías de Nb, Ta, Sr, Ti e Y son similares al gráfico 
anterior. 
 
Granito (FC1674) 
 
El diagrama normalizado a Condrito para el granito de este estudio 
(Figura 3.15 e), muestra anomalías de marcadas de Nb, Ta, P y Ti. Anomalía de 
Ti, P y Sr, responderían a la retención de óxidos de Fe-Ti, apatito y plagioclasa 
cálcica.  Además, posee anomalías positivas de Zr y negativas de Y. Esta roca 
tiene un empobrecimiento importante en los LILE (Ba, Rb Th, K), el cual se 
caracteriza por anomalías negativas de Rb y Th. 
 
El diagrama normalizado a Manto Primitivo (Figura 3.15 f) también se 
observan anomalías en Nb y Ta, estas son muy marcadas al igual que la de Ti y 
Sr indicando la retención de plagioclasa cálcica en la fuente. Además, se 
observa dispersión en los patrones de los LILE, con anomalías negativas en Rb 
y Th. 
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Diagramas de Tierras Raras Normalizados a Condrito y Manto Primitivo 
 
A 
C 
B 
D 
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E F 
Figura 3. 15 Diagramas multielementos normalizados a Condritos (McDonough, 1989) y Manto Primitivo (McDonough, 1992). A: Normalizado 
a condrito para gabros, B: Normalizado a Manto Primitivo para gabro, C: Normalizado a condrito para diorita y cuarzo diorita, D: Normalizado 
a Manto Primitivo para diorita y cuarzo-diorita, E: Normalizado a condrito para tonalita, granodiorita y granito, F: Normalizado a Manto 
Primitivo para tonalita, granodiorita y granito. 
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4. DISCUSIÓN 
4.1. Generalidades 
 
 
En este capítulo se discutirá la petrogénesis de las rocas intrusivas que 
afloran al oeste de la Peninsular Staines. Para esto se analizará la petrografía y 
geoquímica de elementos mayores y trazas y se compararán con dos grupos de 
rocas. Uno de ellos corresponde a las rocas del Jurásico Superior – Cretácico 
Inferior pertenecientes al Batolito Surpatagónico (BSP) y que fueron estudiadas 
por Hervé et al., (2007), y el otro, corresponde a los basaltos del Complejo 
Ofiolítico Sarmiento estudiadas por Fildani et al., (2005). 
 
Esta comparación se realiza con el fin de comprender cual es la relación 
del magmatismo de subducción con el régimen extensional asociado al 
desarrollo de la Cuenca de Rocas Verdes en el Jurásico Superior – Cretácico 
Inferior.  
 
 
4.2. Rocas Cumuladas 
 
 
Como se comentó en los capítulos anteriores, algunos de los gabros que 
afloran en la Península Staines son muy diferentes a los otros, tanto en sus 
patrones de elementos mayores, como en los de elementos traza. Estos 
corresponden a 3 rocas, las cuales son  gabros de piroxeno (FC1669 y FC1671) 
y uno es un dique de microgabro de olivino (FC1675). 
 
En el caso de las muestras de gabros de piroxeno, de los diagramas de 
variación, se desprende que estos contienen altas concentraciones de Al2O3 y 
bajas de FeO, MnO y TiO2 en comparación a los otros gabros con 
concentraciones de SiO2 y MgO similares. Estos parámetros podrían ser 
productos de que sean rocas cumuladas de plagioclasa ya que este mineral 
tiene altas concentraciones de Al2O3 y no contiene FeO, MnO y TiO2.  
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Una evidencia que corrobora lo anterior, es la cantidad de plagioclasa 
que poseen estas rocas. A diferencia de los otros gabros, los gabros de 
piroxeno tienen más del 65% de plagioclasa, mientras que los otros tienen 
menos del 50 % (Anexo Petrografía). 
 
Además, en el diagrama de ETR para gabros (Figura 3.13 a) se observa 
que los gabros de piroxeno (FC1669 y FC1671) son las únicos que presentan 
anomalías positivas de Eu, lo cual indica cristalización y acumulación de 
plagioclasa. Esto también se ve reflejado en los diagramas de multielementos 
normalizados a Condrito y Manto Primitivo, ya que estas dos rocas presentan 
anomalías positivas de Sr, lo cual indica cristalización y acumulación de 
plagioclasa cálcica en la roca. 
 
Por lo anterior, se sugiere que las rocas correspondientes a gabros de 
piroxenos (FC1669 y FC1671) son rocas cumuladas de plagioclasa. 
 
En el caso del dique de microgabro de olivino (FC1675), este contiene 
patrones de ETR muy diferentes a todas las otras rocas. Este es enriquecido en 
ETRP con respecto a ETRL y su patrón empobrecido en ETRL y plano en las 
ETRP es muy similar al de un magma que no a fraccionado clinopiroxeno. Por 
lo tanto, se sugiere que esta roca es un cumulado de clinopiroxeno 
 
El hecho de que estas rocas sean graficadas fuera de los campos de 
diagramas de clasificación (Figura 3.8 a y b), es una evidencia más para sugerir 
que son rocas cumuladas. 
 
Por lo expuesto, los gabros de piroxeno (FC1669 y FC1671) y el dique de 
micrograbro de olivino (FC1675) no serán incluidas en los próximos capítulos, 
ya que, al ser rocas cumuladas, no representan la composición del magma. 
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4.3. Magmatismo Bimodal 
 
 
Datos geoquímicos de elementos mayores de las rocas de la Península 
Staines muestran un claro comportamiento bimodal.  En los diagramas Harker 
se observan dos grupos rocas con concentraciones de SiO2 contrastantes, un 
grupo posee menos de 55% peso de SiO2 (gabros) y otro es mayor al 70% 
peso (granodioritas y granitos). Solo hay una roca de composición intermedia 
(63% de SiO2) correspondiente a una tonalita que no sigue este patrón.  
 
Sin embargo, relaciones de corte observadas en terreno indican que la 
tonalita es más joven. Se observó el contacto entre un granito (FC1674) y la 
tonalita (FC1673), en donde se muestran intrusiones de la roca intermedia en la 
roca granítica, lo cual indica que esta es posterior al granito (Figura 4.1 a). 
Además, microvetillas cuarzo-feldespáticas intruyen la roca intermedia, lo cual 
podría deberse a que al intruir la tonalita; esta podría calentar los bordes de la 
roca granítica generando que microvetillas provenientes de la roca huésped se 
emplacen en la tonalita (Figura 4.1 b). Sin embargo, no se puede descartar que 
estas microvetillas sean producto de los últimos fundidos que quedan cuando 
esta terminando la cristalización. 
 
Por lo tanto, se puede sugerir que la tonalita es posterior y no forma parte 
del evento magmático bimodal de la época. 
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B Granito (FC1674) 
 
Tonalita (FC1673) 
Figura 4. 1 A. Imagen tomada en terreno muestra intrusión de tonalita en una roca granítica. B 
Imagen donde se observa vetilla cuarzo-feldespática en una tonalita. 
Granito (FC1674) 
 
Tonalita 
(FC1673) 
A 
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Otra evidencia, aparte de la geoquímica de elementos mayores, para 
sugerir un evento de magmatismo bimodal, es la relación de contacto que existe 
particularmente en dos afloramientos (Figura 3.1), en estos se pueden ver 
estructuras de “mingling” entre dos tipos de roca. 
 
 En la figura 3.1 a y b, las estructuras de “mingling” están representadas 
por una cuarzodiorita (FC1681) y una granodiorita (FC1682).  En el otro 
afloramiento, representado por las figuras 3.1 c y d, se observa lo mismo, pero 
entre un gabro (FC1685) y una granodiorita (FC1684). En ambos casos, las 
concentraciones de SiO2 (porcentaje peso) muestran composiciones 
bimodales, ya que las rocas máficas contienen SiO2 < 55% peso y las rocas 
félsicas contienen SiO2 > 70% peso.  
 
Una condición para que exista un evento de magmatismo bimodal, es 
que las rocas involucradas deben haber cristalizado en el mismo momento. La 
presencia de contactos ondulosos entre ambos tipos litológicos, hace sugerir 
que ambas cristalizaron en un rango de tiempo aproximadamente similar, 
siendo una evidencia de que este periodo estuvo marcado por composiciones 
bimodales. 
 
 
4.4. Relación de las rocas bimodales del Batolito 
Surpatagónico y Complejos Ofiolíticos 
 
 
Para este capítulo se utilizará la petrografía y la geoquímica de 
elementos mayores y traza y se compararan con las rocas del Batolito 
Surpatagónico (Hervé et al., 2007) y con los basaltos del Complejo Ofiolítico 
Sarmiento (Fildani et al., 2005). 
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Los gabros, granodioritas y granitos de la Península Staines tienen 
características petrográficas distintivas que ayudaran a relacionarlas con las 
rocas del Batolito Surpatagónico del mismo tipo litológico estudiadas por Hervé 
et al., (2007). 
 
Los grabros de la Península Staines, se caracterizan por tener 
hornblenda como mineral máfico principal, y anfíbola secundaria reemplazando 
esta (FC1685, FC1687 y FC1676). De los gabros del Batolito Surpatagónico 
estudiados por Herve et al., (2007), solo los del Jurásico Superior – Cretácico 
Inferior se distinguen por ser gabros de hornblenda, y también poseen anfíbola 
secundaria reemplazando la hornblenda primaria. Además, ambos se 
distinguen por tener textura poikilítica definida por cristales de hornblenda con 
inclusiones de plagioclasa, por lo que habría cristalización de plagioclasa antes 
que el mineral huésped. 
 
 
Granodioritas y granitos de la Península Staines presentan 
concentraciones de SiO2 mayor al 70% peso. Estas rocas poseen menos del 
12% de minerales máficos, por lo tanto, son rocas leucocráticas, contienen 
abundante microclina y textura pertítica y vermicular. En el caso de los granitos, 
estos poseen apatito, circón y allanita como fases accesorias. Estas rocas son 
muy similares a las rocas félsicas del Jurásico Superior – Cretácico Inferior del 
Batolito Surpatagónico estudiadas por Hervé et al., (2007) ya que también se 
distinguen por ser leucocráticas y contener los mismos minerales accesorios, 
además también poseen texturas de entrecrecimiento (texturas gráficas y 
vermiculares) características de cristalización eutéctica. 
 
Con los antecedentes petrográficos obtenidos, se sugiere que, por su 
mineralogía primaria y texturas, tanto los gabros de hornblenda como las 
granodioritas y granitos de la Península Staines podrían haber cristalizado en el 
Jurásico Superior – Cretácico Inferior. 
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La química de elementos mayores entrega datos de la serie magmática a 
la cual están relacionadas las rocas. Para este caso, se realizó el diagrama 
propuesto por Miyashiro et al., (1974), para las rocas máficas de la Peninsula 
Staines, los gabros y dioritas estudiados por Hervé et al., (2007) y los basaltos 
del Complejo Ofiolítico Sarmiento estudiados por Fildani et al., (2005) (Figura 
4.2). 
 
Se observa, que todos los grupos caen cercanos a la línea que separa el 
campo toleítico del calcoalcalino, sin tener una clara tendencia por uno de ellos. 
Por lo tanto, se sugiere que tanto las rocas del Batolito Surpatagónico, como las 
rocas de Complejos Ofiolíticos se generan en un ambiente tectónico en donde 
hay una mezcla de ambas componentes. 
 
 
 
TH 
CC 
Figura 4. 2 Diagrama FeO/MgO versus SiO2 (Miyashiro et al., 1974), donde están graficados los tres 
grupos. La línea que divide ambos campos fue trazada según la ecuación: SiO2 (%) = 6.4 x FeO/MgO + 
42.8 
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Para comprender un poco más el ambiente en el que se generaron estas 
rocas, se compararán los elementos traza de gabros, granodioritas y granitos 
de la Península Staines y los del Jurásico Superior – Cretácico Inferior del 
Batolito Surpatagónico; se elige este grupo de rocas para comparar por que la 
petrografía sugiere que las rocas de la Península Staines podrían haber 
cristalizado durante este rango de tiempo. Además, se compararán los gabros 
de la Península Staines, con los basaltos del Complejo Ofiolítico Sarmiento 
estudiados por Fildani et al., (2005), esto se realizará con el fin de comprender 
los procesos petrogenéticos que afectan al Batolito Surpatagónico y como se 
relacionan al remanente de piso oceánico de la Cuenca de Rocas Verdes. 
 
Para la comparación de datos geoquímicos de elementos traza, se 
utilizarán Diagramas de ETR Normalizados a Condrito (Sun y McDonough et al., 
1989) y Diagramas Multielementos Normalizados a Condrito (Sun y McDonough 
et al., 1989) y a Manto Primitivo (McDonough et al., 1992).  
 
 
4.4.1. Gabros. 
 
La Figura 4.3 muestra los diagramas de comparación entre los tres 
grupos de rocas. 
 
Para los diagramas de ETR normalizados a condrito, se puede decir que 
el gabro del Batolito Surpatagónico estudiado por Hervé et al., (2007) posee un 
marcado enriquecimiento en ETRL con respecto a ETRP y que sus valores son 
muy similares a los gabros de la Península Staines (FC1676, FC1685 y 
FC1687).  
 
En los diagramas de multielementos normalizados a Condrito y Manto 
Primitivo, se muestra que las rocas del Batolito Surpatagónico son muy 
similares en sus parámetros a las rocas de la Península Staines, ambas 
presentan dispersión en los LILE, caracterizado por anomalías negativas en Rb 
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y Th. Además, se observa empobrecimiento en Nb, Ta, Ti y P, en cuanto al Zr, 
las anomalías tienden a ser negativas. En el caso de la normalización a manto 
primordial, las semejanzas son similares y más evidentes. 
 
Al comparar los gabros de la Península Staines con los basaltos del 
Complejo Sarmiento, los patrones también son similares, pero la pendiente de 
este último es menos pronunciada en comparación a dos de los gabros de la 
Península Staines y también al gabro del Batolito Surpatagónico.  
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Figura 4. 3 Comparación de gabros de Península Staines con Batolito Surpatagónico 
(A: ETR normalizado a condrito Sun y McDonough et al., 1989, C Multielemento 
normalizado Condrito Sun y McDonough et al., 1989) y D: Manto Primitivo 
(McDonough et al., 1992) y comparación de gabros de Península Staines con 
basaltos de Complejo Sarmiento (B: ETR normalizado a condrito Sun y McDonough et 
al., 1989). 
C 
D 
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4.4.2. Granodioritas y Granitos 
 
 
Las Figuras 4.4 y 4.5, muestran los diagramas de comparación entre las 
rocas félsicas de la Península Staines y el Batolito Surpatagónico. 
 
Para el diagrama de ETR normalizado a Condrito, las granodioritas y 
granitos estudiadas por Hervé et al., (2007) son muy parecidas a las de la 
Península Staines, ambas son enriquecidas en ETRL con respecto a ETRP y 
tienen un marcado empobrecimiento en Eu. Estas son muy similares a una de 
las granodioritas del grupo I (FC1690), tienen una anomalía negativa marcada 
en Eu y patrones de ETRP planares, mientras que la otra granodiorita (FC1682) 
tiene una anomalía positiva de Eu. 
 
 Una de las diferencias más importantes es que el granito de la Península 
Staines tiene una pendiente muy inclinada entre las ETRL y ETRP, es decir, es 
muy enriquecida en ETRL y muy empobrecida en ETRP, una de las formas de 
explicar esto es con la presencia un mineral que se quede en la fuente y 
retenga las ETRP. Es conocido, que el granate es un mineral que cumple esta 
función y que podría ser parte de la corteza. Además, estudios anteriores han 
descrito granitos de granates y micas para este mismo periodo en la porción 
oriental del BSP, en la Península Staines (Massonne et al., 2004). Es 
importante mencionar que una de las granodioritas del presente estudio 
(FC1682) también posee un empobrecimiento mayor en ETRP. 
 
En los diagramas de multielementos normalizados a Condrito y Manto 
Primitivo, las granodioritas del Batolito Surpatagónico estudiadas por Hervé et 
al., (2007) son muy similares a las granodioritas de la Península Staines, ya que 
presentan las mismas anomalías en los mismos elementos. Ambas contienen 
anomalías negativas en Rb, Th, Nb, Ta, Sr, P y Ti. Lo mismo ocurre con los 
granitos de ambos estudios, la diferencia radica en anomalías negativas 
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marcadas en Y en las rocas de la Península Staines. La anomalía de este 
último elemento corrobora lo discutido en el diagrama de ETR, ya que también 
es un indicio de retención de granate en la fuente. Es importante notar, que las 
granodioritas del presente estudio también poseen anomalías negativas en Y, 
aunque son menos evidentes. 
 
El enriquecimiento de ETRL con respecto a ETRP, dispersión en LILE y 
anomalías negativas en Nb, Ta, Ti y P para las rocas máficas y félsicas de la 
Península Staines y las rocas del Batolito Surpatagónico, indican que su 
generación está vinculada a metasomatismo del manto producido por una 
componente de subducción. Los basaltos del Complejo Ofiolítico Sarmiento 
también tienen patrones de ETR similares, pero con una pendiente de ETRL 
con respecto a ETRP menos inclinada. La ausencia de un empobrecimiento de 
ETRP sugiere procesos de fusión parcial en el manto superior, en el campo de 
estabilidad de lherzolita de espinel o plagioclasa (P < 15 GPa) (Calderón et al., 
2007b), lo cual concuerda con el ambiente de extensión en el cual se generaron 
estos basaltos.  
 
Sin embargo, datos geoquímicos de los basaltos del Complejo Ofiolítico 
Sarmiento (Stern, 1979; Saunders et al., 1979; Fildani et al., 2005) indican un 
enriquecimiento de los LILE con respecto a los HFSE, así como también 
anomalías negativas pronunciadas de Nb, Ta y más débiles de Ti. Estas 
características composicionales son similares a los basaltos de arco continental 
o arco de isla (Pearce, 1982) y sugieren que la fuente del magma máfico 
también fue afectada por procesos relacionados a metasomatismo de una cuña 
mantélica en un ambiente de subducción. 
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Figura 4. 4 Comparación de granodioritas de la Península Staines y el 
Batolito Surpatagónico (Hervé et al., 2007) utilizando diagramas de ETR 
normalizado a condrito Sun y McDonough et al., 1989) y Multielemento 
normalizado Condrito Sun y McDonough et al., 1989) y Manto Primitivo 
(McDonough et al., 1992). 
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Figura 4. 5 Comparación de granitos de la Península Staines y el 
Batolito Surpatagónico (Hervé et al., 2007) utilizando diagramas de 
ETR normalizado a condrito Sun y McDonough et al., 1989) y 
Multielemento normalizado Condrito Sun y McDonough et al., 1989) y 
Manto Primitivo (McDonough et al., 1992). 
103 
 
Por lo tanto, es probable que la fusión del magma que genera tanto las 
rocas del Batolito Surpatagónico del Jurásico Superior – Cretácico Inferior, 
como las de Complejos Ofiolíticos, esté influenciada por el metasomatismo 
proporcionado por el slab, lo cual es evidenciado por las anomalías negativas 
en Nb, Ta, Ti y P. Sin embargo, la extensión de la época y el adelgazamiento 
cortical más importante en el área de la cuenca genera patrones de ETR en los 
basaltos que sugieren la fusión del manto superior.  
 
Por lo tanto, es probable que la fuente de los magmas del Batolito 
Surpatagónico sea diferente a la de Complejos Ofiolíticos, pero que la fusión del 
manto en ambos casos está siendo influenciada por las mismas componentes 
en diferentes medidas. 
 
 
4.5 Modelo Petrogenético 
 
 
El Batolito Surpatagónico está compuesto por rocas de naturaleza 
calcoalcalinas generadas en un ambiente de subducción (Hervé et al., 2007). 
Las correspondientes al Jurásico Superior – Cretácico Inferior se relacionan 
cronológicamente a Complejos Ofiolíticos de la Cuenca de Rocas Verdes, 
ubicada al este del Batolito Surpatagónico. 
 
Rocas de composiciones bimodales afloran tanto en el arco como en la 
cuenca de tras-arco. En el Batolito Surpatagónico las composiciones bimodales 
se caracterizan por gabros junto a granodioritas y granitos (Hervé et al., 2007) 
mientras que, en el Complejo Ofiolítico Sarmiento, está representado por 
gabros junto a granófiros (Calderón et al., 2007). Junto con esto, se genera un 
evento de volcanismo silícico voluminoso el que produce a la Formación 
Tobífera, la cual se deposita en la cuenca en el momento en que esta se 
genera. 
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Dada la configuración predominante en la zona de estudio, se debe 
pensar cual es la relación en la génesis de las rocas del Batolito Surpatagónico 
y las ofiolítas de la Cuenca de Rocas Verdes, y también, cual es el mecanismo 
que genera magmatismo bimodal en el Jurásico Superior – Cretácico Inferior. 
 
Al comparar las rocas de la Península Staines con las rocas del Batolito 
Surpatagónico estudiadas por Hervé et al., (2007), es evidente que hay 
bastantes similitudes entre algunas. Granodioritas, granito y gabros tienen 
petrografía y geoquímica muy similar a las rocas datados por Hervé et al., 
(2007). Por lo tanto, con estas evidencias y para efectos de esta discusión, se 
asumirá que estas rocas tienen edad entre el Jurásico Superior y Cretácico 
Inferior, excepto la tonalita, ya que por sus relaciones de corte y, por qué no han 
sido descritas anteriormente para ese periodo, se asumirá que son más 
jóvenes. 
 
Al comparar la geoquímica de los gabros del Batolito Surpatagónico con 
los basaltos del Complejo Ofiolítico Sarmiento, se presentan similitudes, sin 
embargo, la pendiente de ETRL con respecto a ETRP es menos pronunciada, 
es decir, hay una ausencia de empobrecimiento en ETRP, lo que sugiere que 
estas rocas se generaron por la fusión del manto superior producto de un 
evento de extensión y adelgazamiento cortical importante en el área de la 
cuenca. En el caso de los diagramas de multielementos, tanto las rocas del 
Batolito Surpatagónico como las del Complejo Ofiolítico Sarmiento presentan 
anomalía en Nb, Ta, P y Ti (Fildani et al., 2005) por ello se sugiere que la 
generación de todas estas podría estar influenciada por el metasomatismo 
proporcionado por una componente de subducción   
 
Al realizar los diagramas de caracterización geoquímica para comprender 
la serie magmática de estas rocas, los resultados no fueron concluyentes para 
un campo u otro. Por lo tanto, se debe encontrar una explicación para verificar 
el ambiente te formación. 
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Baker (1973) asegura que la serie magmática no define ni restringe el 
ambiente de formación, por ejemplo, sugiere que arcos volcánicos maduros 
progresan desde una serie toleítica temprana hacia una fase eruptiva de 
magmas predominantemente calcoalcalinos. También sugiere que en un 
régimen de subducción, en condiciones hidratadas, es posible que dentro de 
una cámara magmática existan procesos de diferenciación y cristalización 
fraccionada que den como resultado cumulados de minerales máficos. A partir 
de estos procesos, se formarían rocas de composición más básica que el resto 
de la cámara magmática, originando así rocas con diferencias importantes. Este 
proceso permite la formación de cumulados máficos ricos en Fe y 
empobrecidos en álcalis adquiriendo un carácter toleítico y a la vez, también 
formar rocas calcoalcalinas. 
 
Además, se propone que podría existir la mezcla de ambas 
componentes, y por ello, las rocas del Complejo Ofiolítico Sarmiento contienen 
anomalías en Nb, Ta, P y Ti características de ambientes de subducción, lo que 
sugiere que la generación de estas rocas estaría influenciada por el 
metasomatismo del manto. Los diagramas de series magmáticas también 
apoyarían esta hipótesis, ya que las rocas de los tres grupos se grafican en la 
línea que separa ambos campos, sugiriendo que ambas componentes están 
influenciando la fuente de estas rocas. 
 
Por todo lo comentado anteriormente, se propone un modelo con fuentes 
diferentes. Las rocas de Complejos Ofiolíticos se generan por la extensión de la 
corteza, lo que genera descompresión y así fusión del manto, dando origen a 
rocas de composiciones máficas con patrones de ETR que sugieren la fusión 
del manto superior (Figura 4.6). Sin embargo, las rocas del Jurásico Superior – 
Cretácico Inferior del Batolito Surpatagónico no poseen los mismos patrones de 
ETR, por lo que posiblemente existe otra componente que ayuda a fundir el 
manto en la zona del arco magmático.  
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Se sugiere, que los efectos de la extensión y adelgazamiento cortical 
también ayudan en la generación de magma máfico en la zona del arco (Figura 
4.6), pero los patrones de ETR enriquecidos en ETRL con respecto a las ETRP 
y anomalías negativas de Nb, Ta, Ti y P indican que el metasomatismo 
proporcionado por una componente de subducción activa en el momento de la 
generación de estas rocas, juega un rol más importante en la fusión del manto y 
por lo tanto, en la generación de las rocas del Batolito Surpatagónico. 
 
La generación del componente félsico del Complejo Ofiolítico Sarmiento 
también es un mecanismo que ha sido explicado (Calderón et al., 2007). Los 
granófiros se generan por fusión cortical producto del calentamiento de esta por 
intrusiones máficas provenientes del manto (Figura 4.6).  
 
Para las rocas félsicas del Batolito Surpatagónico, se sugiere un 
mecanismo similar, la descompresión y metasomatismo proporcionado por el 
slab son los mecanismos que funden el manto, el cual podría calentar la corteza 
a través de sucesivas intrusiones máficas, fundiéndola y dando origen a rocas 
diferenciadas (Figura 4.6).  
 
Por lo anterior, es poco probable que las anomalías de Nb, Ta, Ti y P se 
generen por un proceso de metasomatismo heredado de una componente de 
subducción antigua, y que esta, no esté activa en el momento de la generación 
de estas rocas, ya que, sin una componente de subducción activa las rocas del 
Batolito Surpatagónico deberían tener los mismos patrones de elementos traza 
que las rocas de Complejos Ofiolíticos. 
 
Este mecanismo para generar magmatismo bimodal se corrobora con la 
menor importancia del factor cortical en la generación de rocas félsicas una vez 
cerrada la cuenca en el Cretácico. Es posible que al cesar la extensión y 
comenzar la compresión, no se dieran las condiciones necesarias para fundir la 
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corteza y generar rocas por anatexia cortical, por lo que es probable que los 
procesos diferenciación por mecanismos de ACF tomen lugar para generar 
rocas de composiciones intermedias y más diferenciadas.  
 
Con los datos utilizados para este trabajo, no se puede descartar ni 
asegurar que el mecanismo propuesto por Baker (1973) pueda ser el causante 
de la generación rocas toleíticas y calcoalcalinas en el Batolito Surpatagónico. 
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Figura 4. 6 Modelo esquemático modificado de Calderón et al., (2007). Se muestra el mecanismo propuesto para generar magmatismo 
bimodal y también la presencia de diferentes fuentes para formar las rocas máficas del Jurásico del BSP y SOC. 
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5. CONCLUSIONES 
 
 
Las rocas máficas (gabros y cuarzodioritas) y félsicas (granodioritas y 
granitos) que afloran en la Península Staines, presentan estructuras de 
“mingling” sugiriendo que ambas cristalizaron en un rango de tiempo similar, 
dando origen al magmatismo bimodal que caracteriza a las rocas del Batolito 
Surpatagónico que afloran en la Península Staines. 
 
Las fases minerales primarias para los gabros de la Península Staines 
corresponden a plagioclasa, hornblenda, con menor ortopiroxeno, clinopiroxeno 
y olivino. La mineralogía secundaria consta de sericita, calcita, actinolita y clorita 
principalmente. Para las granodioritas, las fases primarias corresponden a 
cuarzo, plagioclasa, feldespato potásico, biotita y hornblenda. Mientras que los 
granitos contienen cuarzo, plagioclasa, feldespato potásico y biotitas con 
porcentajes menores al 12% y para la mayoría de las rocas, menores al 7%. 
Estos últimos también se caracterizan por presentar fases accesorias como 
allanita y circón. 
 
Las texturas ígneas más comunes corresponden a poikilítica en el caso 
de las rocas máficas, estas están definidas por cristales de hornblenda y 
piroxeno con inclusiones de plagioclasa. Para los granitos, las texturas 
vermiculares características de cristalización eutéctica se encuentran presentes. 
 
Diagramas Harker, indican que las rocas que afloran en la Península 
Staines presentan composiciones bimodales definidas por gabros y 
cuarzodioritas con SiO2 < 55% peso y por granitos y granodioritas con 
concentraciones de SiO2 > 70% peso. Una tonalita no sigue este patrón, sin 
embargo, por relaciones de corte observadas en terreno, se sugiere que esta es 
más joven y que, por lo tanto, no forma parte del magmatismo bimodal que da 
origen a estas rocas. 
 
110 
 
El análisis petrográfico y de elementos traza muestra importantes 
similitudes entre gabros, granodioritas y granitos de la Península Staines con 
los mismos tipos litológicos del Jurásico Superior – Cretácico Inferior ya 
estudiados por Hervé et al., (2007), por lo tanto, se sugiere que las rocas de 
este estudio podrían haber cristalizado en ese rango de tiempo. 
 
Diagramas de ETR Normalizado a Condrito y Diagramas Multielementos 
Normalizado a Condrito y Manto Primitivo indican enriquecimiento de ETRL con 
respecto a ETRP, y enriquecimiento de LILE con respecto a HFSE.  Además, se 
observan anomalías negativas de Nb, Ta, Ti y P, lo cual sugiere que el manto 
que genero estas rocas se fundió por el metasomatismo proporcionado por el 
slab de una componente de subducción activa en el momento de la generación 
de estas rocas. 
 
Comparaciones de afinidades geoquímicas de elementos traza parecen 
descartar una relación cogenética con las rocas pertenecientes a la cuenca de 
Rocas Verdes (Complejo Ofiolítico Sarmiento), sugiriendo que la componente 
de subducción juega un rol más importante en el área del arco magmático. 
 
Finalmente, se concluye que las rocas del Batolito Surpatagónico que 
afloran en la Península Staines se habría emplazado producto de la subducción 
de una placa oceánica bajo una corteza continental particularmente adelgazada 
en etapas tempranas del desarrollo de la Cuenca Marginal de Rocas Verdes. 
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